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Por nm lado, existe a atitude hoje neesúria para enfrentar
a complexi,lade do real, rejeitrndo as visões simplistas que
apeDas confirmam os nossrs hábitos de represenE$o do mundo;
hoje preisamos de um mapa do lúiÍinto, o mais pormenorizado
possível . Por outro la&,Mo frscínio do lúirinto enquanto tal,
do perder*e no labirinto, do represenÍar esta ausência de
€minhos de saída oomo a roauadr. condiÉo do homem. No
d§tinguir os dois propósitos um do ouho queremos pôr a nossa
atenção crític4 tendo todavia pÍesente que nem sempre se podem
distinguir oom um oort€ nítido [...] Fica de foÍa quem acredita
poder vencer os labiriúos fi€indo da sua dificuldade [...] E o
desafio ao labiinto que desejamos salrar t...] e distinguir da t...I
rendição ao labirtnb.
ITALO CALVINO,1962
Dedico este trúalho à miúa filha
JOANIA ISABEL V. SERRANIO
2
AGRADECIMENTOS
Quero deixar aqui expresso o meu sincero agradecimento ao Sr Professor Doutor
Antonio Correia. Sem a orientação que me deu a nível bibliogúfico, cie,ntífico, e de
desenvolvimento da Tese de Mestrado não teria sido possível realizar a mesma.
Os meus agradecime,ntos ao Sr. Professor Doutor Jan Safanda por toda a ajuda que me
deu, quer a nível científico, quer a nível de processamento inforrnrâtico e tratamento de dados,
assim como pela instalação do software que me permitiu fazer a inversão computacional dos
dados.
Agradeço tambérn à Sf Professora Doutora Maria Solange Leite, que muito
gentilmente cedeu os registos da temperaÍura atmosferica média anual, sem as quais não seria
possível apresentaÍ algumas conclusões.





o objectivo do trúalho que me propus desenvolver é estudar as variações climáticas
em Porn"rgal continentat durante o Holocenio com base em dados geotérmicos. Mas, porquê
falar de dados geotermicos em relação a variações climáücas e não em registos
meteorológicos?
Os registos meteorológicos mais antigos datarn de há 150 anos atrás e uma recolha
sisternritica da temperatura atmosferica no hemisferio sul só começou neste seculo. contudo,
os registos meteorológicos sofrem algumas limitações: como, por o(emplo, uma distribuição
espacial e temporal müto desigual e reduzidq por outro lado as estações meteorológicas,
normalmente, e§tão localizadas em zonas de intensa astiüdade humana pelo que esta fonte de
informação pode não ser a mais adequada para estudos climáticos.
Então a que outro tipo de informação é que é possível recorrer?
A resposta estrâ debaixo dos nossos pés, no planeta Terra. Na verdade, esta retém
informação sobre variações climáticas de longo período e filtrando as variações de pequeno
período, organizando, o seu proprio registo clirnático.
O recoúecimento de que as variações climáticas que ocorreram ao longo dos tempos
vão perturbar o campo da temperatura do subsolo foi constatado pela primeira vez por Lane
(1e23).
Desde hiá longa data que os geofisicos têm utilizado os furos feitos na Terra para
estudar como a temperatuÍa varia com a profirndidade na parte urperior da crosta terreshe.
Este coúecimento é fundamental paÍa uma melhor compreensão de muitos fenómenos
geofisicos, geoquímicos e geológicos @eltrami and chapmaq lgg4).
Porém foi Hotchkiss e Ingersoll (tlotchkiss and Ingersol\ lg34) os primeiros a tentaram
iÍtferir as variações clirnriticas passadas a partir dos perfis de temperatura T(z) obtidos nos
furos.
Devido à baixa condutiüdade térmica das rochas, as variações da temperatura à
superficie resultantes de variações clirnríticas propagam-se lentarnente em direcção ao centro da
Terrq originando uma perturbação do campo de temperatura. Por outro lado a Terra funciona
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como um filffo passa-baixo pois as oscilações de elevada frequ&rcia não deixam marcas
perceptívei§ no campo de temperatura do interior da Terra.
As vant4gens de uúltzar as medições da temperatura nos fi.uos para estudos de
variações climáticas residem essencialmente na grande cobertura espacial, na homogeneidade
dos dados e no fasto de a Terra firncionar como um filtro. As principais dewantagens resultarr
do decréscimo de resolução à medida que a profundidade aumenta e as fontes de pertrnbação
que podem produzir alteragões idênücas no campo de temperatura smelhantes às produzidas
pelas variações climáticas @eltrami 1992).
Neste momento é de todo o interesse esclarecer que quando se fala em variação
climrâtica está a considerar-se uma variação da temperatura à superficie e oomo esta é
controlada pela temperatura do ar então pode firncionaÍ como indicador duma variação do
clima ( Wang etal.,l992).
Actualmente um motivo de preocupação quer para os cientistas quer para o cidadão
comum é o recente aquecimento global do planeta. Inicialmente pensava-se que tal fasto era
devido à quanüdade de gases (tóxicos ou não) que todos os dias são lançados na atmosfera e
que'podem ter repercussões a nível climático. Mas será que existe uma correlação de causa e
efeito entre as variações climiíticas e o teor de gases (o COz aumentou 2ü/o eo CH4 a,mentou
50Yo no ultimo século @eltrami and Chapman, lgg4)) que provocam o efeito de estufa na
atmosfera? Ou esta não passa de mera coincid&rcia estaústica? Hoje em dia o número de
adeptos desta hipótese tem aumentado dado que há eüdências geológicas, botânicas e
climrâticas que indicam que ocolreu um aquecimento global do planeta há I I ou 14 milhares de
anos atrás, quando terminou a ultima glaciação. Desde então os períodos mais quentes têm
alternado com os períodos mais frios.
Mas qual o interesse em coúecer as condições climáticas que ocorreram há décadas,
centena§ e milhares de anos aÍÍáts? A resposta é simples: o facto de coúecer e compreender
bem o clima no passado permite-nos compreender melhor o clima presente e fazer preüsões
climáticas para o futuro. Mas qual a precisão com que podemos coúecer as variações
climáticas passadas e prever as futuras? Esta questão está intimamente relacionada com a
precisão que se pode inferir as variações clinuâticas passadas. Estas podem ser estudadas por
intermédio de vários metodos tais como o da cronologia dos anéis das áwores, o das
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concentrações isotópicas do '8o nas massas geladas, e o da distribuição da temperatura em
firnção da proflrndidade (T(z)) na Terra. o método da cronologia dos anéis das árnrores dá-nos
as alterações climnâticas dum passado recente; é fiequente aparecerem alterações nos aneis das
árvores que não são provocadas por variações climáticas. O metodo isotópico dá-nos conta
essencialmente das alterações plwiométricas ocorridas que estão geralmente associadas a
variações do clima. os perfis T(z) obtidos em fuios dão-nos conta das alterações climáticas
dum passado mais longínquo (centenas de anos) pelo que se torna dificil compará-los com
registos da temperatura da atmosfera (relativamente recentes) e avaliar a nra precisão e a sua
fidelidade.
Recentemente têm sido feitos esforços significativos no sentido da utilização de dados
de temperatura do zubsolo para deterrrinar a história das variações de ternperatura à zuperficie
no passado. Na verdade, as centenas de medições feitas em furos espalhados pelo mundo
poderr fornecer um novo indicador das variações climiâticas passadas.
Quando se fala em variações climáticas o parâmetro a que é dado maior ênfase é o da
variação das temperaturas médias da atmosfera (quer diurnas, anuais, seculares e, porque não,
milenares). Mas como é que as temperaturas que ocorrem à superficie terrestre vão deixar
"marcas' nas temperaturas registadas actualmente no interior da Terra? A resposta a esta
questão é formulada com base na teoria geral da condução do calor em sólidos. Assinn,
implicitamente, está-se a admitir que as camadas mais superficiais da Glrosta terrestre, onde as
variações climáticas passadas estão registadas, comporüam-se como um úlido.
Existem vários firros em Portugal Continental que já atingiram o equilibrio térmico e
em que foram feitas medições da temperatura em fi,rnção da profundidade.
Os dados utilizados neste trabalho já foram recolhidos, e encontram-se pubücados em
Almeida (1990). Os dados de temperatura foram tratados através do método de inversão dos
mínimos quadrados no espaço funcional (shen and Beck, lgg2l).
o trúalho que me propus desenvolver tem a seguinte estrutura e está diüdido em duas
partes firndamentais. A primeira, de carácter mais teorico, descreve o enquadramento teórico
do problema" e que é constituída por cinco capítulos:
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Propriedades térmicas da matéria; teoria da condução do calor; determinaç ão da
densidade do fluxo de calor @FC); produção de calor e aplicação da teoria da condução do
calor à Terra.
A segunda parte colresponde à aplicação do metodo de inversão aos dados portugueses
e e constituída por quatro capítulos:
Metodos gerais de inversão e metodo adoptado; dados obtidos; resultados obtidos na
inversão; discussão dos resultados e conclusões.
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I - pRopRrEDADEs TÉRMrcAs DA MArÉnm
r.t - INTRoDUÇÃo
o calor pode ser transferido de várias formas mas o mecanismo subjacente a essa
transferência pode ser classificado em duas categorias: as que são puramente térmicas e as que
não o são' Nesta última categoria estiio incluídos os processos advestivos (o movimento de
fluidos tem uma importância considerável na redistribuição da temperatura na Terra mas não
vai ser aqui considerado). As transferências de energia no interior da Terra podem ser
reaiizadas por condução, convecção e radiação. A contribuição de cada um destes três
processos depende das condições locais e da temperatura.
Neste trúalho, como o objectivo primordial é estudar a propagação de energia no
interior da Terr4 assumindo um relevo especial as propriedades térmicas da matéria.
Se considerarmo§ que a propagação do calor ocorre somente por condução as
propriedades relevantes são a condutiüdade térrric4 a massa volúmica e a capacidade térmica
mássica.
As primeiras experiências que foram feitas para deterrrinar a condutiüdade térmica das
rochas não estavam ligadas ao cálç'ulo do flt»ro de calor t€rrestre, foram redtizadasmeramente
para recolher dados geológicos e fisicos (Misener and Beclq 1960).
Para determinar o fluxo de calor nuna dada região é necessiirio medir o gradiente
térmico assim como a condutiüdade térmica das rochas aí existentes e mulüpücar as duas
quantidades..
Porérn, a determinação da condutividade térmica envolve alguns problemas de ordem
práttica- Na verdade, a temperatura no interior da Terra não é uniforme, atingindo cerca de
600oC na parte inferior da crosta para uma pressão de cerca de lGPa, pelo que a condutiüdade
térmica deve de ser coúecida como uma função da temperatura e pressão.
A partir deste momento §empre que se faça referência à condutiüdade está-se a referir á
condutividade térmica.
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O mecanismo da condução de calor consiste na transferência de energia devido ao
movimento molecular. A conduüüdade é uma propriedade que está relacionada com a maior
ou menor capacidade das zubstâncias transferirem energia. A condutividade depende da
composição química, da fase, do tipo de estrutura" se é ou não um material homogéneo, etc..
Numa primeira aproximação nós vamos considerar que as rochas que compõem a crosta
terrestre são homogéneas e isotrópicas, pelo que a condutiüdade é uma quantidade escalar.
Contudo, ern estudos mais complexos é necessário considerar a anisotropia do material rochoso
em termos da condutiüdade; nestes casos a condutividade e um tensor.
Os valores típicos da conduüüdade térrrica de alguns materiais estão ilushados na
tabela l.l. Analisando esta túela pode-se verificar que os valores da condutiüdade térmica
cobrem um vasto intervalo, sendo a condutividade da púata 50000 vezes maior que a do
dióxido de e,nxofre (SOr.
Na generúdade os líquidos são melhores condutores do que os gases, mas piores
condutores que os úlidos. Na fase gasosa as moléculas têm muito espaço entre elas e estÍlo
animadas de um movimento aleatório. Então, a transfeÍ&lcia de energia por impacto molecular
é muito menor do que nos líquidos em que o movimento continua a ser aleatório mas a
distância intermolesular é bastante menor; raciocínio idêntico podernos fazf,.- paruos sóüdos.
Da túela l-1 pode-se ainda verificar que os valores da condutiüdade para os sólidos
cobrem também um vasto leque de valores. Por um lado destacam-se os metais com unp
elevada condutiüdade relativamente à dos não maais. Ainda de notar é o facto dos sólidos
constituídos pelos me§mos elernentos mas com estruturas difere,lrtes terem condutiüdades
múo difererúes, e. g. diamante e grafite.
No caso de sólidos com estruturas amorfas o arranjo irregular dos átomós ou moléculas
vai impedir uma transferência efrcaz de energia por impacto molecular pelo que hrá um
decréscimo no valor da condutividade térmica. Por outro lado os sótidos cristalinos estão
animados de movimento de übração que não é aleatório mas que tem o sentido do decréscimo
da tenrperatura pelo que há uma transferência adicional de energia. Se forem inseridas
na estrutura reticular elas tendem a amortecer estas übrações'termoelásticas" pelo
que a condutividade térmica diminui.
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TABEII\ 1.1
A condntiúdadetermica de algumas substâncias (adaptado de chapman (1974)).
CoI{DUTTVTDADE TÉRnilrCA (wmF
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A estrutura metálica é caracterizada por um elevado número de electrões de valência
designados por electÍões lirnes e que podem mover-se com relativa facilidade. No caso do
metal estar submetido a temperaturas diferentes então eles vão adquirir um movimento
orientado no sentido em que há um decréscimo da tenrperatura. Nos não metais os electrões de
valência estão envolvidos nas ligações químicas pelo que os seus movimentos são bastante
reduzidos g consequentemente, há um decréscimo das suas condutiüdades.
Tendo em consideração este trabalho os fastores mais relevantes são a temperatura e a
pressão (á que a temperatura no interior da Terra aumenta quando nos dirigimos para o centro,
a§sim como a pressão). A relação existente entre a condutiüdade e a temperatura pode ser
ll
o(pressa por uma relação linear com a forma k =ko (l+ bT) em que l«o é a condutividade
térmica a255 K e b é uma constante.
A altas temperaturas a energia pode ser transferida no interior do sólido por radiação
em vez de übração reticulaÍ. Clark (1957) demonstrou que a contribúção da radiação paÍa a
condutiüdade térmica pode ser dada pela expressão:
k: 16 n2 s T3/3e (1 .1)
emquenéoíndicederefracçãodomeio,sé.aconstantedeStefan-Boltzmann,eéasomados
coeficientes de absorção e dispersão medios sobre todos os comprimentos de onda e T é a
temperatura em kelvin.
Para cristais isotrópicos a temperaturas inferiores à temperatura de Debye, a
condutiüdade térmica de condução pode ser definida em termos dos parâmetros:
k *"vAJ3a,TF (1.2)
onde:
c,éa capacidadetérmicamássica avolume constante, v é avelocidademédia do som, A é
rrma constante do cristal q" é o coeficiente de expansão volumétrica térmica, y é o parâmetro
de Griineisen, T é a temperatura úsoluta e y dá-nos a medida da variação da pressão que
ocorre quando o mateÍial é aquecido a volume constante. O orpoente n pode variar entre I e
1,25. Os valores obtidos teoricamente utilizando a eq (1.2) estão de acordo com os valores
obtidos experimentalmente nos cristais simples de estrutura ctrbica (Chapman 1974).
E habitual considerar a difusiüdade ternric4 o, em esnrdos geotérmicos. A zua equação
de definição é:
CI:k/pe (1.3)
onde p é a massa volúmica, % é a capacidade térmica mássica a pressão constante.
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As unidades da condutiüdade térmica são o Wm-rI( I enquanto as da difusiüdade
termica são cm2s I ou m's t. Esta propriedade expressa a capacidade que um corpo tem de
perder energia interna por condução
Até ao momento falamos da condutividade dos materiais homogéneos ou substâncias
puras. A maior parte do mateÍial que existe no subsolo têm, contudo, condutiüdades
anisotrópicas resultando de direcções privilegiadas causadas, de uma maneira geral por
estruturas fibrosas ou porosas.
Os métodos para determinar a condutividade são normalmente diüüdos em métodos
em regime estacionário unidimensional e métodos em regime transie,nte bidimensional.
Em princípio anrbos os métodos podém ser utilizados para obter valores absolutos ou
valores relativos, comparados com algumas zubstâncias padrão. Na prática utiliza-se
essencialmente o metodo em regime estacionário paÍa obter valores relativos e o método em
regime transiente para obter valores úsolutos. As técnicas e,m regime estacionário apenas
medem a condutividade térmica enquanto as técnicas em regime üansiente permitem
determinar a condutiüdade e a difusiüdade térmicas.
I.2 - DETERMINAÇÃO EXPERIMENTAL DA
COI\DUTIVIDADE TÉRMICA DE AMOSTRAS
ROCHOSAS
1.2.I-UÉTOUOS EM REGIME ESTACIONÁRIO
Alguns investigadores quando se depararam com o problema de determinar a
condutiüdade térmica de alguns materiais, são demasiado rigorosos na tomada de precauções
para minimizar os erros devido às perdas de calor transversais e à resistência de contacto
térmico e,ntre a amostra e o elemento de prova. Em algumas situações especiais estas
precaugões podem ser necessárias; no entanto, na maioria dos casos, uma precisão elevada
torna-se desnecessária porque as medições são geralmente feitas em pequenas amostras de
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rocha as quais não são necessariamente representativas da rocha como um todo. Na realidade a
condutividade de trma arnostra rochosa pode apresentar valores muito diferentes da do maciço
rochoso de onde a aÍnostra foi erffaída. Então é necessário arranjar métodos que sejam rápidos
de aplicar que se possam aplicar a arnostras relativamente grandes e, portanto, mais
representativo do volume da rocha onde se dão os fenóme,nos de transferência de energia.
I.2.I.I-UÉTONO DO FLTIXO DE CALOR LINEAR
Para amostras rochosas um dos metodos mais simples de determinar a condutiüdade é
através da comparação com a condutiüdad. d. ort u substância que é coúecida. O método foi
zugerido pela primeira vez e utilizado experimentalmente por kes ( t 892).
Neste método o dispositivo experimental mais utilizado é o da 'barra dividida" . Há"
contudo, várias versões deste dispositivo, já que ele tem evoluído bastante ao longo dos
tempos.
Beúeld (1939) propôs um dispositivo experimental que é constituído por duas barras
cilíndricas e metálicas, feitas de bronze ou cobrg elÍre as quais é colocado um disco da
aÍnostra rochosa a estudar, com o mesmo diâmetro da barra. O calor é fornecido a uma
extremidade da barra e é remoüdo na ortremidade oposta utilizando um banho de râgua. Mede-
se a temperatura da barra após ter-se atingido o equilíbrio térmico e seguidamente calcula-se a
condutiüdade termica da amostra relativame,nte à condutiüdade térmica das barras. O efeito da
resistência de contacto térrrico entre as barras e a arnostra é eliminada fazendo as mesmas
medições utilizando três ou mais discos de espeszura diferente.
As barras são calibradas utilizando uma série de discos de quartzo cortados
paralelamente ao eixo óptico, cuja condutiüdade é 6,06 Wm'rK t a 30 oC, ou sílica fundidq
cuja condutiüdadq à mesma temperaturq é 1,36 Wm'rK't.
A grande vantagern deste dispositivo experimental é que a temperatura geralmente é
medida com termopaÍes, que não precisam de ser localizados com grande precisão já que um
eÍro na sua localização de lú/oimphcaum erro de lYo na determinação da condutiüdade.
A quação que relaciona a condutiüdade da amostrq k, a resistência térmicq R, a
diferença de temperatura entre as duas interfaces das barras ÂT e a espessura do disco, D, é:
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R: ÂT (dn dx): B( kr\k) D (1.4)
onde (dT \ dx) é o gradiente térmico médio em regime estacionário, B é uma constante que
envolve a soma da resist&rcia de contacto térmico das duas interfaces eÍn contacto.
Normalmente, fazem-se experiências com vários discos que teúam uma zuperficie exactamente
igual. Então se medirmos a resistência de contacto térmico para dois, três ou mais discos de
espessura diferente e fizerrros o gráfico de R em função de D obtemos uÍna recta cujo declive é
Bk, \k, a partir deste valor calculamos k. Para minimizaÍ os elros devido a pequenas
diferorças na resistência de contasto térmico utilizam-se interfaces líquidas.
Beck (1957) introduz algumas pequenas alterações ao dispositivo experimental atrás








Flg. 1.1: Detalhes do dispositivo da *barra dividida" com utna diferenp de temperatura constante.
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feito através de um banho termostático e é remoüdo na extremidade oposta por um processo
id&rtico. A diferença de temperatura ertre as duas extremidades é aproximadunente 20 oC e as
leituras são feitas com uma precisão de 0,01 oC.
Se a extrernidade da barra é mantida a temperafura constante To , então só é necessário
fazer uma medida da te,rnperatura T, à distância Â x da extremidade da barra, sendo strficiente
paÍa calcular o gradiente térmico. Podernos então, novamente rescrever a eq (1.4)
modificando-a para:
N l(Tr - T"): C + (kr / kl D/ 
^x




Neste caso a resistência de contacto termico refere-se à interface amostra / extremidade
da barra. Através do gradiente térmico é possível extrapolar a temperatura na srperficie da
barra em contacto com a amostra. A eq. (1.5) pode novamente ser alterada para
(1.6)
em que é necessário utilizar dois termopaÍes para medir duas temperaturas Tr e Tz e calcular
(Tz - Tr) e (Tr - T) (Msener and Bech 1960).
Em 1987 Beck apresenta novamente o mesmo dispositivo mas com novas alterações






















Xlg. 1.2: Três tipos básicos de dispositivos para medir a onôúividade, em regime estacionário
(segundo Beck (1987)).
O principio teórico subjacente a todos os três dispositivos da Fig. 1.2 é o mesmo, i.e.,
medir o fluxo de calor através da amostra ao mesmo tempo que se mede a diferença de
temperatura ao longo da amostra de espessura coúecida.
O dispositivo da Fig. 1.2(a) e (b) é um tipo de dispositivo em que as extremidades das
baras são mantidas a duas temperaturas diferentes. A extremidade superior é mantida a uma
te,Ínperatura mais elwada. O dispositivo da Fig.l.2(c) tem uma fonte de calor que é constante.
E possível determinaÍ a quantidade de calor que se propaga no sentido descendente pela
medida do gradiente térmioo ao longo da barra. Se utilizarmos a água como fluido de contacto,
a resistência de contacto térmico entre a amostra, a barra e os termopares é ignorada, não











Na maior parte dos casos não se considera a geometria complexa da superficie de
contacto real e idealiza-se uma superficie de contacto, como é mostrado na Fig. 1.3
1er @NTACIO. .REAL pr COIiITÂCTO IDEÂL
kr
\
llg.1. 3: Esque,ma da srperficie de contacto real e da srperffcie de ontacto ideal entre a amosEa e a
barra do dispositivo de medida da conôrtividade.
Geralmente, o fluido de contasto é o ar que tem uma condutiüdade que é duas ordens
de grandeza inferior à da sílica (Beck 1987).
Achmlmente existern muitas variantes a esta técnica. As que têm sido apücadas com
maior sucesso são as que resultam de:
- eüminar uma das barras e colocaÍ a amostra directamente em contaqto com um disco
de cobre fino mantido a temperaürra constante deüdo a um banho de água controlado
termostaticamente;
- utilizar uma barra de quartzo cristalino, medindo-se o gradiente térrrico e recorrendo
a runa epoxiresina condutora na junção dos vários elementos, colocando aí os termopares.
- usar aparelhos eléctricos de aquecimento ou de arrefecimento nas extremidades da
barrq dispensando-se assim o banho de água.
Uma nova tecnica foi descrita por §chnoder (1963). A principal vantagem desta técnica











ÍIg. 1.4: Dispositivo do elor latente devapnza$o em que a diferenp de tempeÍatuÍas é constante
(segundo SchÍôedÊr ( I 963».
A ünostra é colocada entre duas placas de prata A e B. Estas, por sua ve4 e§tão em
contacto com dois recipientes C e D, que contêm dois líquidos puros escolhidos de forma a que
o ponto de ebulição ( p.e.) do recipiente inferior seja l0 a2üC mais elevado do que o p.e. do
líquido do recipiente superior. Uma pequena bobine de aqueoimento e colocada no recipiente
D. Após ter-se atingido o regime estacionário, o disco de prata B é mantido à temperatura
constante do p.e. do líquido do recipiente D, e o calor flui através da amostra originando a
ebulição do líquido no recipiente C. A diferença de ternperatura 
^ 
T é assim constante. O vapor
obtido é posteriormente condensado e guardado num recipiente graduado F.
Após ter-se atingido o regime estacionário é necessário calcular a quantidade de calor






k : Q ln(rzlrr) I Zn(Tr - Tz)
(1.7)
onde Q, é o calor latente de vaporização de I cm3 do üquido do recipiente C, t é o tempo
necessário paravapoizar I cm3 do líquido, 
^ 
T é a diferença de temperatura entre os dois p.e.
dos líquidoü D é a espessura e A é a área de secção recta da aÍno§tra.
Em princípio, esta é uma determinaçao úsoluta da condutiüdade k e a sua precisão
depende da precisão da medida de Q" .
1.2.1.?-MÉTODOS UTILIZANDO UM FLTIXO DE CALOR
RADIAL
A tecnica que recorre ao regime estacionário radial pode tanrbém ser vfrlizada paru
determinaÍ a condutiüdade. São feitos dois furos de raio rr e 12 respestivamente na a^rrostra.
Num dos furos é introduzido um aquecedor radial e registar-se a temperatura nos dois furos (Tr
e T2) a partir do mome,lrto em que o regime estacionário foi alcançado. A condutividade é dada
por:
(1.8)
onde Q é a quantidade de calor fornecida por um aquecedor radial por unidade de tempo e por
unidade de comprimento.
A vantagern desta técnica resulta de as dimensões da amostra poderem ser relativamente
grandes Contudo, a preparação da amostra é complexa e os resultados são maus quando a
amostra é anisotrópica. Esta tecnica é, por isso, raramente utilizada e a sua apücação não é
recomendada.
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Muitas das soluções em regime transiente da equação da condução do calor para
amostras com formas geométricas simples podem ser utilizadas para medir a condutividade, h
e a difusiüdade, o. Contudo, uma dificuldade experimental destes métodos resulta de as
condigões fronteira postuladas não serem, muitas vezes, satisfeitas de uma forma adequada.
Outra dificrrtdade prática rezulta da necessidade de estabelecer um bom contacto termico entre
o elemento de mdida e a amostra rochosa.
A determinação de k recorrendo a este metodo é me,lros precisa do que nos metodos eÍn
regime estacionário mas é bastante mais rapida.
Existem numerosos métodos ern regime transiente para determinar a condutividade de
materiais isolantes; no entanto, o número reduz-se quando quereÍnos determinar a
condutividade das rochas.
Em 1940 Birch e Clark @irch and Clar§ 1940) propuseram um dispositivo
experimenta! esquernatizado na Fig. 1.5, que é utilizado para medir a condutividade de rochas
com elevada precisão e é capaz de tabalhar a temperaturas elevadas. O dispositivo consiste em
doisblocosAeBeÍnqueatemperaturadeAéalgunsoCsuperioràdeB.Entreosdoisblocos
é colocada a aÍnostra S. As perdas de calor laterais são reduzidas, deüdo à utilização de uma
"válvula" de seguraoça D. A temperatura é controlada poÍ aquecedores colocados
separadamente no bloco C e a pressão é controlada pelo corpo E. O dispositivo é colocado no
inteÍior de uma caixa de aço e é imerso a uma profundidade de 30,5 cm num banho






f,Ig. 1§: Dispositivo 'tilizado por Birch e ClaÍk para determinaÍ a aonóÍividade de roúas a
t€mpsraturas strperiores a 400oC (de amrdo com Birch and ClaÍk (1940)).
A condutividade é medida quando há uma diferença de temperattra de poucos oC ao
longo da amostra.
Birch e Clark ultrapassaram o problema da resistência de contacto térrrico utilizando
dois gases de condutiüdade coúecidq o hélio e o azoto, o que perrrite calculáJo.
Se o flrmo de calor, e, € & diferemça de temperatura ÀT entre a interface e a amostra são





onde os índices He e Nz se referem às experiências realizadas com hélio e üzoto,
respectivamente,Léaespessuradaamostradecondutiüdadekexéaespessuradacamadade
contacto. Se kr" e kr, são coúecidos k pode ser determinado a partir da expressão
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k*,/ ks" : ( ÀTn" I q*- L/ k) / ( 
^Tr,/ 
q", -Lk) (1.10)
Usando este dispositivo Birch e Clark mediram cuidadosamente a condutiüdade de
rochas ígneas. Os valores por eles obtidos para a condutividade estão compreendidas entre
1,674 e 5,860 WdrK-t a 0 oC, e 1,674 e 3,767 Wm'rK-r a 400 oC. Algumas variações
irreversíveis da condutiüdade foram obtidas a temperaturas zuperiores a 300 oC; estas são
atribuídas à possibiüdade de as películas de úsorção da âgr:o serem remoüdas a esta
temperatura
Mais tarde Clark modificou o dispositivo experimental para estudar o efeito da pressão.
Esta conduz, novamente a um aumento da condutividade. Assirq o aumento da temperatura e
da pressão a grandes profundidades na crosta tendem a cancelar-se mutuaÍÍrente em termos da
condutividade (Mise,ner and Beck, 1960).
I.2.2.I. UÉTONOS DO FLTIXO DE CALOR LII§EAR
A - f,'ontes Instantâneas
O método do 'flash" dá-nos direstaÍnente a medida da difusiüdade. A técnica mais
utilizada é a de Ilanley et al. (1978). Um feixe laser é utilizado como uma fonte instantânea de
energia aúcada a uma zuperficie da amostra, que geralmente tem a forma de um disco com 2
cnr de diâmetro e 2 a 5 cm de espessura. A temperatura é medida como uma função do tempo
na face inferior e a difusiüdade térmica é determinada a partir da orpressão:
o.: 0,139 Úl t (1.1r)
ondeLéaespessuradodiscoetéotemponecessárioparaqueatemperaturadafacereal
alcance metade do seu valor máximo.
23
B - Fonte de Calor Plana e Constante
Mongelli (1968) utilizou uma técnica em que a aÍnostra é cortada segundo fugulos
rectos aos eixos; o aquecedor é colocada entre as duas peÇas, tal como se pode ver na Fig. 1.6
e o sensoÍ da temperahrra é colocado ntrm pequeno firro a uma distância cotúecida" L do
aquecedor. O calor é então fornecido ao sistema a uma ta:ra coúecidq Q, por unidade de área
e a temperatura aume,lrta. A expressão que dá a temperatuÍa ern função do tempo, t, é:
T(q: ( Qx/k)((otl:fn)'2e*p(-ll4att*)- 0,5 erfc( %(olt/*1v1 (1.12)


























Neste método o comprimento das duas peças da amostra deve de ser zuficientemente
longo paÍa que possa ser considerado como um comprimento infinito, isto é, o comprimento da
aÍnostra terá que ser muito zuperior à distância x Loddo (1970) veÍificou que, na prática, isto
simifica que para uma a.mostra com 2 - 4 cm de diârnetro , o comprimento da mesma deve de
ser 5 vezes superior a x com x entre I e2 cm.
C - Técnica do Aquecimento Periódico
Neste método desenvolüdo por Angstrom (1863) a variagão da temperatura à
superficie da amostra é considerada como uma oscilação sinusoidal prop4gando-se ao longo
duma aÍnostra semi-infinita. Se a perturbação da ternperatura numa das faces da amostra for
dada por T(t) = T.cos(2ztlt), onde r é o período, a temperatura num ponto a uma distância x
da superficie é dada pela orpressão:
T(x): TT + To exp(-2TcyJ^) cos(2r(t/t-xl1.)) (1.13)
onde TT é o termo transiente (que podemos desprezar pouco te,mpo após o início da
experiência), ê?ç:2(tear)v" é o comprimento de onda da onda de temperatura.
O ponto no qual as medições sõo feitas pode ser suficientemente afastado da
extremidade pernrrbada e satisfazer as condições Êonteira de um corpo de comprimento semi-
infinito. Se isto não for possível, por os discos serem demasiado finos, então temos de aplicar
correcções deüdo ao efeito das extremidades ( Carslaw and Jaeger 1959).
A eq. (1.13) mostra que rum ponto x a ampütude vai deçrescendo de T" exp(-x(fitar)\
do seu valor original, isto é a fase so&e um desüo de cr : x(nlar\v'e a perturbação propaga-se
a velocidadev = 2(nah)v' .
Para uma rocha de difusiüdade I mm's t e paÍa uma onda de período t = l0s, o
comprimento de onda é l,l2 cm; então uma amostra com alguns centímetros pode ser
suficiente para satisfazer as condições fronteira. Porénç isto significa que teÍnos de coúecer
com precisão a distância x.
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B
O equipamento ilustrado na Fig. 1.7 pode ser utilizado para a orperiência de ^lingstrom
se o aquecedor é programado para um aquecimento sinusoidal. Uma utilização mais recente do






Xlg. 1.7: Versão moderna do método de Angsnom (de amrdo com Dnry et al., l9E4 )
1.2.2.2. TÉCNTCAS UTILIZAI\DO O FLTIXO DE CALOR RADIAL
( DUAS DTMENSOESI
A - Fonte Linear Instantânea
Esta técnica permite-nos calculaÍ a e h e foi utilizado por Lubimova (1961). Dois furos
separados por uma distância x de cerca de 3 crn, são feitos na amostra. O calor é fornecido a


















dimensões fore,m tais que só ocorra um flrxo de calor radial entre a fonte de aquecimento e o
seÍrsor de te,mperaturg então cr e k são calculados a partir da expressão:
a: */4t a^
e
k: Q/42rT.6,.t 6,. exp(L) :
: Q/ 34,16 Tra,, t * (1.14)
onde Q éaquantidadede calortotal fornecidâporunidade de comprimento àprova; et a. é o
tempo neces$rio para que a temperatura T(t), à distiincia x a partir da fonte, alcance o seu
valor mârimo, T-e*. Uma tecnica id&rtica a esta foi utilizada por Stiller (1978) para efectuar
medições a pressões e temperaturas elevadas.
B - Fonte de Calor constante Linear ou Cilíndrica
Geralmente a técnica transiente mais utilizada faz uso duma sonda que fornece calor a
uma ta:ra constante. O sistema é suficientemente extenso a:rialmente paÍa que só ocorra um
flr»ro de calor radial. O aumento da temperatura da sonda ern função do tempo vai sendo
regrstada. Uma mont4gern experimental que recoÍre a esta tecnica pode ser vista na Fig. 1.8.
Para uma sonda de raio r, oom uma resist&rcia de aquecimento fornecendo calor a uma
tar«a constante, Q, por unidade de comprimento e por unidade de tempo, o aumento de
temperatura no tempo, t, é dado por:
T(t): (Q/azrk) (2h' - (2h'-B'y 2B.Fo +
+ (l - ((B:tY 2B'Fo)) lnDt +...;
onde:
b4al#
g= 0,5772 (constante de Euler)
(r.15)
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r = raio da sonda
h' : ldrcv (resistência de conta.sto térmico; grandezaadimensional)
c\ e a conductância térmica por unidade de comprimento da camada de contacto
F o : qtfi (gandeza adimensional)
B' = (pC)J(pC)* (grand eza adimensional).







Xlg. 1.t: Um elemento dpico de pru4 assim como um esquema do seu interior. O diâmetro
dasondaédeI-3mm
B. é válido para todos os valores de r e para grandes valores de Fo. Se Fo é muito
grande, o que geralmente significa que são usadas provas de pequeno raio, então a eq (1.15)
reduz-se a:
T(t) = (Q/akzr) lnt + S (1.16)
onde S: (Q/4ak)(2h'+ln D).
Os métodos de fontes lineares ern regime transiente são geralmente escolhidos por
causa de valores típicos de r (0,5 - 1,5 mm) e porque a condutiüdade térmica e/ou a
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difusiüdade térmica podern ser obtidas ern 2 a 3 minutos. A principal desvant4gem destes
metodos resulta do facto das propriedades térmicas serem calculadas num pequeno volume que
não pode ser represqrtativo do maciço rochoso. Isto pode não ser um problema sério nas
rochas de grão fino, como por exemplo os sedimentos mariúos, mas pode causaÍ erros
significativos para materiais de grão maior com problemas adicionais relacionados com a
resistência de contacto enüe a sonda e o material (Beck 1988).
I.2.3- IUÉTODOS PARA DETERMINAR A COI§DUTIVIDADE
rÉnulC A IN SIT(I
As primeiras determinações da conduüvidade in situ foram obtidas por Forbes (18a9) e
por Thomson e Everett (1861). Estes trúalhos foram retomados e desenvolvidos por Jaeger
(1959), Blackwell (1954) Bullard (1938).
Enquanto a teoria de Blackwell não entra em liúa de conta com a resistência de
contasto térmico entre a sonda e as paredes do furo, a teoria de Jaeger (1959) considera esses
parâmetros.
Foram úilizados vários tipos de sondas em furos pequenos quer verticais quer
horizontais.
Normalmente o uso de sondas em firos pequ€nos não é recomendável porque ha alguns
parâmetros que são dificeis de quantificar. O fasto de as rochas não estarem saflradas de agua
origina que o coeficiente de transferência de calor seja maior do que a condutiüdade das
rochas; por outro lado, se a rocha apresenta fracturas a âgua pode escoar-se através delas.
Neste caso as perturbações são bastante mais complexas e dificeis de guantificar.
Beck e Jaeger (1956) Í@oÍÍerarn à utilização de aquecedores cilíndricos de forma a
eliminar a resistência de contacto térmico. Famílias de curvas teóricas para uara série idêntica
de valores de resistência de contacto térmico; e, t razÁo entre a capacidade térmica mássica da
rocha e do aquecedor So calculadas. A curva experimental que melhor se adapta a uma das
curvas teóricas permite então determinar a condutividade e a difusiüdade térmica da rocha.
Quando utíizamos esta tecnica em furos cheios de agua tem de utilizar-se um dispositivo que
permita eütar as perdas de calor por convecção. A sonda utilizada é idêntica à utilizada por
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Blackwell (1956) mas mais longa. A te'nrperatura é, normalmentg medida com uma precisão de
0,01 oC e a temperatura deverá subir até 10 oC, para se obter um resultado preciso paÍa a
condutiüdade.
Uma outra sonda alternativa consiste numa barra de alumínio oca em que é colocado
um termopar no centro. Se a barra é aquecida a uma ternperatura constante e é rapidamente
colocada no furo a curya de arrefecimento pode ser comparada com a curva teórica de
arrefecimento e podemos calcrrlar a resistência de contacto térrrico, a difusiüdade e a
capacidade térmica mássica.
Os métodos anteriormente referidos pode,m não daÍ o verdadeiro valor da
condutiüdade, dado que o acto de perfurar a rocha pode causar perturbações descoúecidas
nas rochas à volta do furo. fu variações na conduüvidade podun ser insignificantes mas têm de
ser testadas pela utilização de um metodo que considere um grande volume de rocha e reduza
as alterações provocadas nas paredes. Este método vai entrar em consideração em grande
escala com as caraqterísticas geológicas do meio.
A medida da condutiüdade in situ têm muitas dewantagens inerentes ao metodo; na
verdadg todos os metodos que utilizam o fluxo de calor radial dão, como resultado, uma
média para duas dimensões e que em muitos casos são ortogonais à direcção em relação à quat
se está a medir a densidade do fluxo de calor. Contudo, isto não é um problema demasiado
grave jâ que a imprecisão associado a este metodo é menor do que lú/o.Por outro lado o facto
das rochas serem anisotrópicas ú tem algum significado no valor das propriedades térmicas
médias no caso das rochas serem predominante xistos fracamente consolidados.
Os métodos in situ para determinar a condutiüdade e a difirsiüdade térmica só devenL
porénr, ser apücados nos casos em que é crucial coúecer a sua distribuição ao longo do firo.
Estes métodos, têm a vantagem de analisar grandes quantidades de rocha, devido ao
comprimento da sonda e do tempo de realização experimental ser reduzido. São utilizados com
mais frequ&rcia em furos profundos onde as propriedades térmicas podem ser
significativamente dependentes da temperatura e da pressão.
As medições in sita da condutividade eÍn sedimentos oceânicos são mais Éceis de
efectuar do que em furos continentais. A resistência de aquecimento está incluída na sonda que
mergúha nos sedimentos e mede o gradiente térmico, a várias profundidades abaixo da
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superficie sedimentar. O elemento de aquecimento e colocado entre os seruxlres de ternperatura
que registam o aumento de temperatura em função do tempo durante alguns minutos
(Christoffel and Calhaem, 1969),
Outra alternaüva é a de utilizar uma fonte de calor instantânea (Lister, 1979). A
resistência de contacto é pequena e a sonda tem milímetros de diâmetro. Algumas vantagens e
desvantagens deste tipo de sonda e uma descrição extensiva destes metodos é feita por
Hpdman (1979).
Métodos múto idênticos aos metodos in situ atrás descritos podem ser realizados em
lúoratório. Os dispositivos são norrralme,nte mais simples e, porque não têm de ser tão
robustos, são mais baratos.
I.2.+ PTÉTONOS DE ESTIMAR PROPRIEDADES TÉNPUCAS A
PARTIR DA COMPOSTÇÃO MINERAT ÓCtCa
. Muitas vezes é impossível ou inconveniente determinar as ilropriedades térmicas por
medição directa. Nestes casos pode-se tentar estimar as propriedades termicas da rocha a partir
do coúecimento da sua composição mineralógica . Noutras situações pode ser necessário
coúecer as propriedades térmicas de rochas porosas assim como as propriedades do fluido
(por exemplo água) que está oontido nos poros do material rochoso.
Numerosos modelos têm sido propostos mas todos eles têm c€rtas deficiências. Os
modelos mais gerais são mostrados na Fig. 1.9.
O principal problema nestes métodos consiste, contudo, na determinação de um modelo
fisico e das respectivas equa@es para o caso geral de uma dispersão aleatória de um sistema de
multi-componentes que possa ser aplicado a uma ampla gama de componentes com estruturas e
propriedades térmicas diferenciadas. Um dos primeiros modelos foi proposto por Manwell
(1891), sendo aplicado originalmente paÍa determinar a condutiüdade eléctricq podendo,












Calor em ambas as direcçõe
Íeprsentadi§ em (A)
dá-nos k g
flg. 1.9: (A) Modelo para calcular a conôfividade máxima s mínima oom os crisais ordenados em
paralelo e em sérig Íspecti\xanente. (B) ModÊlo paÍa elcular a onúrtividade qrando existe "ma &se
desmnürua (k) dispe,rsaaleatoriamente numa matriz (k )
As equações relevantes que dão a conduüüdade de uma rocha para um sistema
dispersivo oomposta por dois componentes é:
k» : h ((x. - zY'Y')l(x' + v'Y')) (1.17)
onde






y'= (r" - l)
t*:ft"/kr
k e a condutiüdade da fase contínua (matiz),
kr e a condutiüdade da fase descontínua
Para um sisterra de multi-componentes dispostos em série e em paralelo temos
respectivamente:
k a*: (» V'oko)D V'o (r..r 8)
k r: » V'"(» V'ofto) (l.le)
onde V", é afracçÃo de volume ocupado pelo componente n de oonduüüdade k". Se V"" é uma
fracção proporcional ao volume então E V'o: 1.
Pode ser demonstrado que para sistemas com dois componentes, k a* e k r são
respectivamente os limites superior e inferior do modelo de Ivlaxurell. k 5. e km são muitas
vezes chamados limites Hashin e Shtrickman (tlashin and Shtrickman, 1962) porém é possível
dernonstrar que eles são idênticos aos limites de Maxwell (1891). A principal diferença nestas
duas aproximações é que no modelo de Ma:rwell se assume que a fase descontínua consiste em
esferas enquanto na formulação de tlashin e Shtrickman não se assume que a fase descontínua
consista em esferas; contudo, estes obtêm uma expressão mais geral que não é tratável a não
ser que formas esfericas sejam aszumidas.
Apesar da discussão anterior ter como objectivo a estimativa da condutiüdade de
pequenas amostras rochosas baseadas na composição mineralôgca e estruturq, o modelo pode
tarnbém ser usado para estimar a condutiüdade dum grande volume de rocha constituído por
elementos de diferentes condutiüdades.
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I.2.5. FONTES EXPERIMENTAIS DE ERRO
r.2-5.1. PERDA§ DE CALOR NO §ISTEMA
Nos dispositivos anteriormente referidos parte-se do princípio que a transferência de
calor é unidimensional; no e,!úanto podem ocoÍrer perdas de calor laterais, violando as
condições sob as quais a equação do calor a uma dimensão é valida. Contudo, tomando certas
precauções é possível minimizar esta fonte de erro e fazer com que o eÍTo por ela provocado
seja inferior a 5o/o. Por exemplo, no metodo da barra dividida é háüito trúalhar-se a uma
temperatuÍa prO.xima da temperatura anrbiente e a diferença de temperatura entre as
extremidades da barra não ultrapassa normalmente os l0 oC. Nestas condições o fluro de
energia é direccional dado que as perdas de calor laterais são desprezáveis.
|.2.5.?-ERROS ASSOCTADOS ÀS MEDrÇÔES DA TEMPERATURA
Outra fonte de erro é a leitura incorrecta do valor da temperatura" por causa da perda
ou do ganho de calor ao longo dos cúos que sustentam os selsores (termopares ou
termistores).
I.2.5.} RESISTÊNCIA DE CONTACTO
Tal como é indicado na Fig. l.l0 o modelo da zona de corúacto entre as interPaces é
bastante complexo e pode ser representado por um filme muito fino do fluido existente
no sistema. Para este fitne ser despreável, a sua resistência térmica deve de ser pequena
quando comparada com a da amostra ou do elemento de referência. A espessura do filme de
contacto vai variar com a rugosidade da superficie, a qual, por sua vez,vu depender do tipo de
amostra. Numa expoiência típica a espessura pode variar desde 10 pm paÍa uma rocha
metamórfica ou ígnea de baixa porosidade, até 20 ou 30 pm paÍa um calciírio poroso. Se o
fluido de contacto é a i$ta(k = 0,59 Wm'lK'r) a resistência térrrica do filme pode variar de 1,7
até 5xl0'5 KWr. Ignorando a contribúção do filme de contacto o erro associado ronda os
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SYo. Por outro lado, se o flúdo de contasto é o ar (k : 0,025 Wrdrl(r ), então a resistência de
contacto pwa cada filme varia entre 40 e 120x10-5 KW-t e já não pode ser ignorada @eck
le88).
(A) (B)
Xlg. 1.10: UustÍaÉo de oomo a rqistência de contacto térmico quer paÍa o aprato da baÍm dividida
quer paÍa a sonda de agulh4 é trnÉo da estnnra nacÍoscópiq" da onúriüdade dos cormponentes e do
tamanho e forma dos grãos. (A) grãos esférios; @) grâos cúi@s. [s linh+q escuÍas Íepresentam poros. Na
paÍte srpeÍior de (A) está re,prsentada a srperf,cie de contacto paÍa um apÍalo da barra dividida. A área
circulaÍ em ambas as figrras repÍesenta uma sonda de agulha aolocada perpendicularmente à figpÍa.
I.2.-5.4.. TRANSTERÊNCH DE CALOR POR COI\TI{ECÇÃO
A última fonte de erro a ser considerada é a possibilidade de haver transferências de
calor por convecção no fluido que preenche os poros da amostra durante a determinação
experimental da condutiüdade..
Para o caso de uma camada de espessura finita e extensão infinita tratamentos teóricos
t&n sido apresentados por Lapwood (1948), Wooding (1957), Elder (1967) e Strauss (1974)
para várias condições fronteiras. Para estudar este efeito é conveniente definir um parâmetro
adimensional coúecido por número de Rayleigh (Ra), o qual contém o gradiente térmico; e,
determinar o valor crítico (Rar ") adma do qual a convecção ocore. Para um dado meio, o
valor do gradiente térmico paÍa o qual a convecção se inicia é denominado gradiente crítico.
O número de Rayleigh crítico (Rar ") que define o início da convecção vai depender da
permeúiüdade e difusiüdade termica do meio, da viscosidade cinemática e do coeficiente de
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expansão volumétric4 e do valor da componente do gradiente térmico paralelo à aceleração
graütacional; para trm meio não saturado depende ainda da tensão zuperficial. Algumas destas
propriedades são fortemente dependentes da temperatura. Em sondas oilíndricas do tipo agulha"
a sua orientagão é fundamental para o início da convecção: se a sonda estiver na hoúontal as
componentes verticais do gradiente da temperatura e do campo graútico podem ser
importantes e originar o início da convecção; se a sonda estiver orientada verticalmente o início
da convecção é inibida porque o campo graütacional que controla as forças de impulsão é
perpendicular ao gradiente térmico.
Uma descrição detalhada destes efeitos foi feita por Fodemisi (1980).
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2 - TEORTA DA CONDUÇÃO DO CALOR
2.l-EeuaÇÕBs DA coN»uÇÃo Do cALoR
De acordo com & Primeira Lei da Termodinâmica a variação da temperatura ÂT que
ocorre ntrÍn corpo é acompanhada por uma variação na sua energia interna ÂQ. Esta variação
de energia é proporcional à massa do corpo
ÂQam ÀT Q.r)
Podemos obter a equação introduzindo um factor de proporcionalidade que vai
depender da substância:
ÂQ:cmÂT Q.2)
onde a constante de proporcionalidade c é denominada capacidade térmica mássica e tem por
unidade Jkg'K-'.
2.1.1- EQUAÇÔES DE FOLruER
A quantidade de calor que flui através de uma placa paralela e plana é proporcional à
diferença de temperatura, Tz - Tr, entre as duas nrperficies fronteiras, à ârea À ao tempo t
durante o qual o calor flü; e inversamente proporcional à espessura h da placa (ver Fig. 2.1):
(2.3)





Xtg. 2.1. O fluxo de calor através ôrma plae tal aomo foi d€finido por Fourier. Tz > Tr
A densidade do fluxo de calor é dada por:
(2.4)
a três dimensões a densidade do fluxo de calor pode ser representada por:
{ : -k Srad T: -k VT Q.s)
onde q e VT são vestores.
VT é o gradiente térmico . f , 
" 









Como geralmente o calor flui perpendicularmente à superficie da Terra, em geotermia é
húito usar a equaão unidimensional para a densidade do fluxo de calor:
(2.6)
Para simplificar não é hábito considerar o sinal negativo.
Contudo, devemos de tomar em consideração que as rochas, (especialmente as rochas
sedimentares) são geralmente anisotrópicas e as medições da condutiüdade térmica são feitas
na vertical. Por otrtro laÂo, a densidade do flüxo de calor é muitas vezes distorcido por fontes
de calor locais e/ou contrastes de condutividade térmica das diferentes rochas.
Em termos pnâücos as unidades mais utilizadas em geotermia são mWm-2 (104 Wm-2 )
paÍaadensidade do flrxo de calor e mKm'r (10-kdt) paÍa o gradiente geotérmico.
A segunda equação de Fourier da condução de calor é rrma consequência directa da
primeira equação de Fourier e da Primeira Lei da Terrrodinâmica. Supondo que a energia flui
segundo a direcção do eixo dos z-z através de um elemento de volume dV = dx dy dz. a
diferença entre o fluxo de energia gue entra e o fluxo de energia que sai é igual à energia
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de forma id&rtica podemos escrever a expressão pdra a energia antazenado segundo as outras





Por outro lado, a energia térmica aÍmazenada num elemento de volume dV por unidade
de tempo é igual a:
(*.*.*)o
LE:p caVff Q.e)
onde c é a capacidade térmica mássica, p é arnassa volúmica " # é a variação da
temperatura por unidade de ternpo.
Igualando (2.8) e (2.9) obtemos a segunda equação de Fourier da condução do calor:
ou
(aq, âjv âq,.\
( a* - ôy - ar)
(2.10 b)
AT
- div (q) : pcã
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âx) (.,fl ,(.a) AT: PCã
Q.tt a)
+ + (2.10 c)âx ây âz
Na situação em que o material rochoso é isotrópico e homogéneo, i.e., kr: kv = k": b
obtém-se:
ou




: adiv(grad T) : a.v2TdÍ pc
ar -.- A::q.Y"T+-At pc
(2.rI b)
onde o =H p cé a difirsiüdade térmica (tlaenel et al. 1988)
2.1.2 - EQUAÇÃO DE POI§SON E DE LAPLACE
Ele é frcil estender as equações de Fourier ao caso em que ha fontes de calor (ou
srmidouros de calor) no elemento de volume dV. Neste caso, o aquecimento do material no
elemento dV é causado parcialmente pelo fluxo de calor e pelas fontes de calor:
Q.t2)
onde A é o calor produzido no elemento de volume do meio por unidade de tempo
4t
AT
Se a temperatura não varia oom o tempo ( isto é, em regime estacionário, 
A t 0 ), a
equação diferencial de Fourier reduz-se à equação de Poisson:
v2r:- +. (2.13)
Se a taxa de produção de calor A é muito pequena e pode ser desprezada, a equação de
Poisson reduz-se à equação de Laplace:
v2T:o (2.14)
2.I.3 - COORDENADAS CILINDRICAS E ESFÉRICAS
Muitas vezes em geotermia, e não só, as coordenadas cartesianas não são as mais
indicadas pelo que é necesúrio rocoÍrer as coordenadas cilíndricas ou esféricas.
Em coordenadas cilíndricas (Fig. 2.3) a eq(2.12) escreve-se:
dr rôT dr tôT A
-!--l-
ôr2'Íâr'â22-aôt k Q.t5)
Em coorde'nadas esfericas polares a equação Q.l2) passa a ser:
dr zaT tar A
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2.2- O SIGNIFICADO DA COI\DUÇÃO DE CALOR EM
REGIME ESTACIoNÁRIO E A UMA DIMENSÃO
O termo " condução em regime estacionário" significa que a temperatura no interior de
um corpo não varia com o ternpo. Uma consequência disto é que a ta:ra de fluxo de calor entre
dois pontos arbitrários é constante ao longo do tempo. Então a lei que descreve a temperatura
no interior do corpo é:
dr dr dr A
ô-'* un* a*= n
em que T representa a temperatura e & y e z referern-se às coordenadas espaciais.
O termo'trnidimensional" é aplicado ao problema da condução do calor quando só é
necessário uma coordenada para descrever a distribuição de temperatura no interior do corpo.
Esta situação raramente existe nos problemas reais, mas um grande número de problemas
práticos em engenharia e ern geoterrria aproximam-se da situação unidimensional. Seguem-se
atguns exemplos úteis.
2.2.I- PLACA PLANA COM A TEMPERATT]RA CONSTANTE
NAS FRONTEIRAS
O problema mais simples de condução de calor é o de uma parede plana de espeszura
finita mas de extensão iÍúnita em que cada face é manüda a temperatura constante. A
üstribuição de temperatura e o fluxo de calor através da placa pode ser calculado a partir da lei
de condução de calor de Fourier.
A Fig. 2.4 ilusfia uma placa de espessura Àx cujo material de que é feita tem uma
condutiüdade térmica k. As duas faces são mantidas à temperatura Tr e Tz. A única
coordenada necessária é aquela que tiver uma direcção normal à parede e que pode ser
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designada por x. A designação xr refere-se à parede que se encontra à teÍnperatura T1, 0, x2









XIg. 2.4. Placa plana de teryeratuÍa definida nas sras faces.
. Desde que não haja produção interna de calor a equação diforencial paÍa a condução de
calor em regime estaoionrário, toma a forma:
d2T
6z =o (2.r7)
com as seguintes condigões frontúa:
pAra X: x1, T: T1
para x: X2, T: T2.
A solução da equação é
T:Bx*C (2.18)
Os símbolos B e C são constantes de integração. Aplicando as condições fronteira
resolvendo em ordem aB e a C e em seguida substituindo na eq (2.18) obtemos a seguinte




(2.1e)T=1+ (* - *,)
A ta:ra do fluxo de calor através da parede pode ser calculada pela lei de Fourier
tomando a forma:
(2.20)
derivando aeqQ.l9) ern ordem a x e substituindo na eq(2.20) obtém-se
(2.21)
A expressão anterior pode ser escrita em termos de q/A, i.e., o fluxo de calor por
unidade de áreg desde que a placa possa ser considerada infinita e o efeito das extremidades
possa ser desprezado.
Quer a distribuição de calor quer a lei de Fourier partem do princípio de que a
conduüüdade térmica é constante (Chapman, 1974).
2.2.2. PAREDE COM MULTIPLAS CAMADAS
TEMPERATIJRA CONSTANTE NAS FRONTEIRAS
Consideramos agora uma placa com várias camadas de materiais diferentes com
espessuras e condutiüdades térmicas diferentes. A Fig. 2.5 mostra uma placa com três
camadas; no entanto, este raciocínio é valido paÍa um número qualquer de camadas.
Designarnos a zona de contasto de dois materiais diferentes pelos números 1,2,3 e 4 e foi










Àx*: espessura do material entre o plano m e o plano n




XIg. 2.5. Plam aom várias camadas mm temp€,Íatura" espessura e confutividads térmica diferenÍeS.
Se as temperaturas exteriores forem especificadas (i.e., T1 e T4 respectivamente) assim
como a espessura e a condutiüdade de todas as camadas, e desde que a condução se faça em
regime estacionário sem produção de calor podemos apücar aqQ.zl) e obter:
T, -T,
I r'| lral t$ |
l-aroJ aro liarr.J
T, -T, T, -T-* L*-lk**^**/k*







Resolvendo para cada diferença de temperatura e adicionando as equações obüdas as







23- O EFEITO DA CONDUTTYIDADE TONNNTC,4.
va,nnvnl
As duas situações anteriormente referidas paÍtem do pressuposto que a condutiüdade
térmica é constante; no entanto, vai-se tanrbém admitir que a plaea apresenta uma
condutiüdade que varia com atemperatura de acordo com a equação k = h (l + bT)
Por uma questão de simplicidade consideramos a condução através de uma placa plana




Ilg. 2.6. Plae plana de espesura Âx e oom a t€mpsratuÍa à sryerffcie uniforme. Dentro da plaa a
conôfividade varia oom a te,mperaüÍa de acordo com a equação p = k" 1l + bT)
Recorrendo novamerte à lei de Fourier, o fluxo de calor por unidade de área é:
Lfl] tal lr. Iaro [-toJ
(2.24)
dT
q = -kA d:r
q = -ko(t+u$Sa
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Desde que estejamos em regime estacionário q/A é constante a equação anterior pode
ser integrada, e, resolüda por separação de variáveis obtendo-se:
t=u,[ Q.2s)
Se introduzirmos o conceito de condutiüdade térmica média como sendo dada por:
r.;(r,.r)]+
k -ko (E *t,bl*, )l




Na forma esta equação é idêntica à da eq (2.21) contudo enquanto que nesta a
conduüüdade térmica é constante naqQ.26) a condutiüdade é uma média.
2.4- CASOS QUrc ENVOLVEM A PRODUÇÃO DE
CALOR
2.4.1- DISTRTBTTIÇÃO DA PRODUÇÃO DE CALOR UNIFORME
AO LONGO DUMA PLACA
Consideramos novamente uma placa plana em que a temperatura nas suas superficies é
coúecida. Vamos também admitir que dentro desta luí fontes de calor uniformemente
distribuídas e que produzem calor por unidade de volume à ta:ra A. A distribuição da
temperatura em regime estacionário e a tara de fluxo de calor pode ser calculada e comparada
-k,qA
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com os rezultados obüdos anteriormente, na atrs&rcia de produção de calor. Neste caso a
equação diferencial que rege este processo toma a seguinte forma:
(2.27)
com as seguintes condições fronteira:
paÍa X: x1i T : T1
paÍax:xúT=Tz.





Aplicando as duas condições fronteira podernos calcular as constantes B e C.
Sübstituindo estes resultados na equação original e rearranjando os terÍros obtemos a seguinte
equação da distribüção da temperatura:
Ax'T* t ?=Bx*C
, =1,. ffa-.,)] .dd,]i[rt - (#J' ] Q.2e)
Comparando este resultado com o da placa sem produção de calor (eq (2.19))
verificamos que a variação linear da temperatura é alterada pela presença do segundo termo
que envolve a tora de produção interna de calor (Chapmaq 1974).
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z.s- cor\DuÇÃo Do cALoR A DUAS ou MArs
DTMENSôns
Nesta secção vão ser referidas algumas situações que envolvem a condução do calor
mas que para serem completamente descritas necessitam de duas coordenadas independentes.
Isto significa que a conúrção ou ocorre em regime estacionário, e então são necessárias duas
coordenadas espaciais paÍa a descrever, ou em regime não estacionário e necessita-se de uma
coordenada espacial e a outra coordenada e temporal.
2.5.1- CONDUÇÃO OO CALOR NUMA PLACA RECTAI§GULAR
EM REGIME ESTACIONÁRIO
Varnos considerar a condução do calor numa placa rwtangular em regime estacionário,
tal como se pode ver na Fig. 2.7. O sisterna de coordenadas que melhor se adapta a este
problema é o sistema de coordenadas cartesianas. Consideramos que a placa está sobre o plano
x-y em que a origem das coordenadas coincide com a extremidade inferior esquerda da placa; a
dimensão segundo o eixo dos z.z é praticamente infinita e as extremidades não causam




Como a equação da condução de calor é uma equação diferencial linear, podemos
aplicar o princípio da sobreposição.
A solução da eq Q.30) é calculada assumindo que a distribúção da temperatura é
expressa como um produto de duas funções (metodo de separação de variáveis). Cada uma
envolvendo somente uma variável independente. Isto é, se X(x) é uma função de x e Y(V) é










W 2.7, Pla€ Íectangular oom uma distribui$o variável da tenperatura numa das faces e
temperatrÍa oonstante nâs ouEas âoes.
Substituindo na eq (2.30) e rearranjando a expressão obtemos:
I dzx I d2Y
x
r-0
X dx2 Y dv'
Como cada membro da equação contérr uma so variável independentg é possível
afirmar que são ambas rguais a uÍna constante À2:








y: Brsirú Iy + .B2cosh Ày
X: B: sin )x * .Bacos Àx
Substituindo estas solugões na equação geral (2.30) obtemos a seguinte expressão para
a distribuição da temperatura:
T : ( Brsiú Ày + .Bzcosh ÀV X 83 sin Àx + .Bacos Àx ) Q.32)
onde À e Bi (i : l, ..., 4) são constantes de integração que podem ser calculadas por
intermédio das condigões fronteira (Chapman, 1974).
2.5.2- COr\DUÇÃO DO CALOR IINIDIMENSIONAL EM REGIME
TRANSIENTE
2.5.2.1- COI\DUÇÃO IJNIDTMENSIONAL EM REGIME
TRANSIENTE I\T]MA PLACA INFINITA
Vamos considerar novamente uma placa com uma espessura finita segundo uma
direcção mas com e>rtensão infinita segundo as outras duas direcções (ver Fig. 2.8.). Neste
caso, a equação de condução de calor, sem produção de calor interno reduz-se à forrra:
dT ô,7






temperaÍura T=f(x) para t=0 s
Iíli=o '
I
ng. 2.t. Plam plana de espsnua finita segrrndo uma direcÉo mas te,ndo uma extsns€o infinita nas
oúras dirccções.
A solução desta equação tambán pode ser determinada aplicando o método de
separação de variáveis, tal como foi feito anterionnente e a solução geral da eq (2.33) é:
T : e-^'t (B, .ir, Àx * 82 cos lx) (2.34)
As constantes de integração são determinadas de acordo com as condi@es fronteira
específi cas para eada problema.
2.6- COhIDUÇÃO DO CALOR A MAIS DO QUE UMA
DIMENSÃO EM REGIME TRANSIENTE
As situações anteriorme,nte descritas referem-se a configurações muito pecuüares,
podendo-se afirmaÍ que são modelos irrealistas. Estas foram escolhidas para assegurar que a
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temperatura no interior de um sóüdo depurde de uma só coordenada espacial e de uma
coordenada temporal. Em certas situações, desprezam-se os efeitos causados pelas
extremidades não causando grandes efeitos nos rezultados obtidos. Contudo, neÍn sempre esta
simplificação é valida e a condução em regime transiente a mais do que trma dimensão espacial
tem de ser considerada.
Sob certas condições, as soluções de problemas em regime transiente a duas ou a três
dimensões podem ser obtidas pelo simples produto da sobreposição das solu@es dos
respectivos problemas unidimensionais. Como exemplo do prinqpro de sobreposição,
considerernos o probluna da condução de calor nurna barra rectangular em regime transiente
(ver Fig. 2.g). Abarra tem a espessura D na direcção x e tem a espessura W na direcção y.
Considerando que tem exte,nsão infinita segundo o eixo dos nn a condução só ocorre segundo
as direcções x e y. O problema é, então, uma situação bidimensional em regime transiente.
X'tg. 2.9. Uma barra recungular de comprimento irfinito.
Inicialmente a barra é aquecida e a distribuição da temperatura só depende de x e de y.
A distÍibuigão inicial é designada por (x, y). No tempo t : 0 s assume-se que a barra é
colocada em contacto com um fluido à temperatura constante Tr. Se a diferorça de temperatura
variável,0, for definida como:
0:T-Tr (2.3s)
então a equação diferencial que tem de ser resolüda e:
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tô0 a20 aze
ã ôt= â*'- N (2.36)
com as seguirúes condigões fronteira:
parat= 0 s; 0 : f(x, y) - Tr:F(x, y)
parat)0s; x=o e x:D, X=**,
y:o € y:W, X=*It (2.37)
Nas condições fronteira o sinal positivo apüca-se quando x: 0 e y : 0, enquanto o sinal
nqgativo apüca-se quando x: D e y: W.
Novamentg se a diferença entre a firnção distribuição da temperatura e a temperatura
inicial F(l y), poder ser factorizada na forma de um produto de outras duas funções, cada uma
envolvendo uma só variável espacial independente, a condição inicial pode ser zubstituída:
parat:0 s; á : F(x, y): Fr(x) . Fz§) (2.38)
Sob estas condições, a solução da eq (2.36) sujeita as condições representadas pela eq
Q.37) pode ser expressa como o produto de duas soluções transientes unidime'nsionais que já
são coúecidas. A solução pode ser representada pelo seguinte produto:
0 :0, (x, 0.e, 0,t) Q.3e)








paÍat:0 s; 0 : 0* .0y: Fr(x) . Fz$)
^aL--hooparat}Os; e x=0 e x:D, 0, *=!.70,0,
y: o e y: W, t,fi -- *le,r,







As condi@es fronteira (eqQ.37)) e a condição inicial (eq (2.38)) passam a ser:
-(:*
Q.41)
O exposto anteriormente mostra que a solução dum proble,ma de condução
bidimensional em regime transiente pode ser obtido calculando o produto de dois problemas
unidimensionais.
O princípio do produto de sobreposição pode ser apücado às mais variadas
configurações com a restrição de que só pode ser utilizado quando a distribuição de
temperatura inicial poder ser factorizada num produto de funções, cada rma envolvendo só
uma variável espacial independente.
Um exemplo, que no presente trabalho tem interesse referir é o da condução do calor a
uma dimensão mas em que as condições fronteira dependem do tempo. Para simplificaÍ a
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formulação maternática envolvida, varnos considerar o caso especial em que só uma das
fronteira é considerada. Consideremos uma placa de espessura semi-infinita, oomo se pode







Xfg. 2.10. Varia$o periódica da temperatuÍa à nryerffcie de nm sólido semi-infinito.
Aszume-se que o flr»ro de calor ocorre somente segundo o eixo dos:or. Como a parede
é considerada infinita na direcção y o efeito das extremidades é despreável. Podemos tarrbém
assumir que a espessura da parede na direcção do eixo dos lor é tão grande que a variação da
temperatura em função do tempo no interior da parede depende somente da condição imposta à
zuperficie (rFO). Este modelo é de particular importância neste trúalho. Na verdadg a Terra
vai ser modelizada como um sólido semi-infinito em que a sua superficie é zujeita a variações
de temperatura que variam no tempo, i.e., variações climáticas.
As condições fronteira à srperficie do solido, para x: 0 podem ser consideradas como
variações sinusoidais da ternperaturq tal como se pode ver na Fig. 2.10. A oscilação da
temperatura à superficie ocolre entre um valor máximo Tr5. e um mínimo T6o. Designando por
T,. a ternperatura média à superficie, pode afirmar-se que:
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L* + T-loL Q.42)2
Definindo uma temperatura variável 0, como:
0:T-T- (2.43)
pode-se o(pressar a condição Êonteira à zuperficie como:
0,=o:0o sen (2ztnt) Q.44)
onde0o é a amplitude dadapor (T. =* , n é afrequência de oscilação et é o
tempo.
A equação da condução unidimensional em regime não estacionário é:
a0 d0
at=o ô* Q.4s)
A solução obtida (eq (2.3a)) é apenas uma solução possível. A determinação da solução
particular depende das condições fronteira.
Seguindo um procedimento idêntico ao que já anteriormente foi utilizado podemos
representar a solução da equação anterior como produto de duas funções diferentes:
0: T(t) . X(*) (2.46)










A soma destas duas soluções é tarrbém uma solução:
Cada uma destas equações tem duas soluções (uma para cada sinal de À). Considerando
primeiro o sinal positivo, temos:





Como 0: T.X para o sinal positivo
0+: Br 
"ix'aç82 
sÀ.Í(i*) + B, e'r.J(i*l I
e, oomo ü:1t+iyú, a expressão anterior pode ser escrita como
0 * =n,e-o,ú[n ,sJ-za."-ú,*a+ xtJi) + Bre(r'o- t^rJ-»l
De forma idêntica quando o sinal é negativo, a solução fica:
: g*ra-Àx/Jz[B-r"f*a-n 72ú,+ )xtJíl + g*r"-i<*a- xrJ;ll
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0:0+*0-
Fazendo Bz:B'z:0, 0 passa a ser @ quando x+@. Então a solução pode ser escrita
como:
o:e-M[c cos(À2kt-],:rÀz) + Dsen(À'lt-l'v{z;
Os símbolos C e D são constantes que dependem de Br, Br, B'1 e B'3. Tal como se pode
ver na eq (2.a8) a condição fronteira para x : 0 é
0,oo:0o sen (2zcnt) (2.48)
(2.4e)
§ücando a relação anterior, obtemos:






Então a solução para a variação da temperatura com o tempo num plano no interior da
parede é
-(G^o :ooe''Jo'lkseÍr[za nt-a{ * j
6L
Comparando com a variação imposta à zuperficie, X = 0, verificamos que a uma dada
distàrcia da superficie a variação da temperatura é uma função periódica com o mesmo período
mas com uma amplitude que decresce enponencialmente com a distância. Isto g a amplitude à
distância x é
-zJtttn (2.50)
TamHm o período à distÍincia x a partir da superficie tem o mesmo valor que à













Ftg. 2.11. DistribuiÉo da temperatura para &as profundidades num sólido semi-infinito sujeito a uma




A solução, da eq (2.49), tarrbém mostra que num dado instante t a distribuição da
temperatura através do sólido é uma onda amortecida. Isto é ilustrado na Fig. 2.12 onde está







W 2.12. DistribuiSo da temperatura para dois tempos difeÍenres num sólido semi-infinito sujeito a
rmâ variação periódica da temperatura à superficie.
O estudo das ondas térmicas diurnas, mensais ou anuais na Terra causadas por





DE CALOR ]\UM MEIO
Uma situação simples mas com interesse em geotermia é aquela em que existem duas
direcgões principais segundo as quais a condutMdade é diferente. Consideremos o caso de uma
rocha sedimentar em que a condutiüdade numa direcção perpordicular à estratifica@o é







Itg. 2.13. Exenplo de uma rocha sedime,ntar inclinada aom @nóÍividade h e kz perpendicular e
paralelamente à estratificaÉo, Íespectivamente.
Neste caso o tensor condutividade k, assume a forma
k (2.52)
krco*g +krsorrzç 0,5sen 29 (kr-kr) O
0,5 sen 2ç kr-kr) k,sen'p +kzco*e 0
00
Q.s3)
onde (90o - g ) é a inclinação do estrato a partir da horizontal e kr e kz são os principais
valores da condutiüdade térmica nas direcções perpendicular e paralela à estratificação
respectivamente. O eixo dos zz é perpendicular ao plano xy, e é paralelo a todas as camadas.
Então, no caso bidimensionat a temperatura não varia na direcção dos z,z e o gradiente
térmico, grad(T), é constante no plano xy. O vector densidade do fluxo de calor, q, está







e: -k grad(T) Q.s4)
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Substituindo a eq Q.53) na eq (2.54\ e tomando em conta o facto que o
grad(T):(Ailfu dÍ I q, 0), obtém-se:
(2.55)
9, :0
Isto significa que o vestor densidade do fluo de calor tanrbérn pemrarlece no plano ry,
mas é geralmente diferente do gradiente térmico. Em termos práticos, estes rezultados indicam
que o vector densidade do fturo de calor pode sofrer refracção quando existem contrastes da
condutiüdade na horizontal De acordo com a convenção utilizada em geotermia, o fluxo de
calor ve'rtical considera-se que tem sinal simétrico ao que é originado pelas eqs (2.54) e (2.55).
Em regime estacionário, a distribuição da temperatura T(x, y) deve obedecer à equação
da condução do calor
q, = -(k,co *p *t , ""n'o)ff- 0,5 sen 2i (k, -ur)X
9z :-0,5 sen2j k,-*Jt..--(k,sen'p *t,*r'o)fi
ô( ôr ,r)




onde A descreve as fontes de calor e ki.; são as componortes do tensor condutiüdade dado pela
eq (2.53) (SafaÍtd4 1995).
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3 - DETERMTNAÇÃo Do FLUxo DE cALoR
COI\TINENTAL
Todas as teorias interessadas na origem e evolução das estruturas à superficie da Terr4
necessitam de coúecer, de uma forma implícita ou explícita os fenómenos que decorrem no
seu interior, nos quais a energia térmica joga um papel preponderante. por esse motivo, a
quantidade de calor que atravessa a superficie da Terra a partir do interior é uma quantidade de
importância fundamental em geofisica.
O fluxo de calor terrestre, que em média varia entre 60 e 80 mWm-2, é a manifestação
superficial da energia interna da Terra. O seu valor é aproximadamente 8x1020 llano, o que é
várias ordens de grandeza maior que a energia dissipada na actiüdade sísmica ou wlcânica.
Este fluxo de energia do interior da Terra resulta do campo de temperatura no interior da Terra
e implica diferentes processos tectónicos. O seu coúecimento é, então, muito importante em
geoflsica e em geologia" e é campo de investigação em estudos da estnrtura da crosta e litosfera
ajudando a compreender atatvrezada zua wolução.
O regime térrrico da Terra a urna escala de tempo geológico é um fenómeno tridimensional
em regime transientg em que a componente mais importante da transferência de energia é
radial. Porenu se rednzirmos a escala temporal a um intervalo de tempo compree,ndido entre as
centenas de milhar de anos até a alguns milhares de anos podemos afirÍnaÍ que o regime
térmico se aproxima do regime estacionário; já que a transferência de calor por movimento de
ma§§a (convecção sólida) pode ser desprezada e a contribuição das fontes de calor radiogénicas
em muitas situações é mínima. Por outro lado, as profundidades paÍa as quais se fazem as
medições é muito pequena quando comparada com o raio da Terra pelo que se torna relevante
a condução do calor na vertical. Na prática este pressuposto requere algumas simplificações,
nomeadamente a dg localmente, reduzir a superficie da Terra a um plano hoúontal e
considerar estrutura§ geológicas mais simples do que elas são na realidade. O problerna é então
reduzido a uma situação unidimensional em regime estacionário e o que se pretende determinar
é a chamada densidade de fluxo de calor (DFC), que é a quantidade de energia que atravessa a
superficie da Terra, por unidade de área e unidade de tempo.
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A DFC é calculado como o produto da condutividade termica k e o gradiente
geotérmico, VT, de acordo com a lei de Fourier q : -kVT : -k dTtdz que, paÍa o caso
unidimensional toma este aspecto. A unidade da densidade do fltxo de calor no sisteÍna SI é
Jm-2s'l ou Wm-2.
Na prática o gradiente geoteÍÍÍtico é calculado a partir de medições da temperatura
feitas em furos, minas e úneis, ou em sedimentos no fundo dos lagos e oceanos; a
condutiúdade, somo já vimos anteriormentg é determinada em pequenas amostras de rochas
obtidas durante a peúração ou na vizi*ança dos furos. Existem dois metodos de combinar os
valores da condutiüdade térmica e o gradiente térmico para catcular a DFC e que são
designados por "metodo do intervalo,, e .. metodo de Bullard,,.
A DFC calculada por cada um destes métodos é um valor local que c,aÍactei?.a wM
região que teúa as dimensões da mesma ordem de grandeza da profundidade do furo onde se
fez a determinação' A DFC normalmente pode conter uma componente 1ransientg muito subtil
e dificil de quantificar, devido a variações das condições à superficie da Terra (transferência de
calor deüdo ao movimento das ráguas zuperficiais, variações da temperatura à superficig
efeitos estruturais incluindo a condutiüdade térmica a duas ou a três dimensões, variação na
produçâo de calor, erosão e sedimentação). Neste capítulo vai falar-se um pouco sobre as
correcções a aplicar aos dados de temperatura obtidos em firros com üsta a conigir as
variações climáticas, a erosão, a sedimentação, o movimento das águas superficiais (Ribeiro,
te87).
Parte-se do princípio que as temperaturas no subsolo foram medidas depois de terem
cessado as perturbações introduzidas pelo facto de se ter feito a perflgação. Esta perturbação
da temperatura é devido essencialmente à circulação da lama ou do fluido de arrefecimento, a
convecção térmica liwe e ao fluxo de água ao longo do firro.
E húitual considerar medições de temperatura a partir dos 30 m de profirndidade
porque a essa profundidade os dados já não são afectados pela variação anual da temperatura à
zuperficie.
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3.1- MEDIÇÕns Do cRADTENTn rÉnnnlco
As medições do gradiente térmico na crosta da Terra oomeçaram a ser feitas desde o
início do século XVItr. Contudo, só em 1867 elas começaÍam a ser feitas de uma forma
sistemática e com caráster científico pela 'tsritish Association for the Advancement of
Science"' Desde e,lrtão esforços têm sido feitos paÍa recolher e compilar dados de
temperatura obtidos quer na Terra quer nos oceanos.
Inicialmente os resultados publicados eram recolhidos com terÍnómetros de máximo ou
termistores. Termómetros de resistência de platina também foram utilizados no passado. Estes,
confudo, não eram os mais adequados para faz.er medições e,m flros profirndos porque o
equipamento era muito pesado, podendo, nalguns casos, atingr os 200 kg. A maior parte dos
valores foram obtidos em furos; no e,rúanto, alguns deles foranr obtidos em minas e em úneis.
Quando fazemos as determinações do gradiente térmico num fi.ro é aconselhável que
ele esteja cheio de água ou e,lrtão com a lama de arrefecimento e em equilíbrio ternrico. Como
estes líquidos têm uma elevada capacidade térmica demora-se menos tempo a atingir o
equilíbrio térmico do que quando o termómetro é introduzido no caso do firro estar cheio de ar.
Observações feitas por Krige (1939) mostraram que a situação de equilíbrio no interior dum
firo se estúelece quando as correntes de convecção não ocorrem e, no caso de ocorrerern, são
tão fracas que não têm efeitos no gradiente térmico.
A temperatura medida num firro não representa, necessaÍiamente, a temperatura não
perturbada da rocha. O facto de perfurar provoca que haja transferência de calor para o furo
deüdo à circulação do fluido de arrefecimento introduzido no topo do furo. A pemurbação é
complexa mas geralmente resulta num arrefecimento na base do furo e um aquecimento na
parte §uperior. O tempo para o decaimento da perturbação depende do diâmetro do furo, da
nafixeza das rochas e do tempo de perfuração. Este fenómeno foi discutido por Bullard (1939),
que concluiu que a perturbação da temperatura diminui até lYo do seu valor máximo após um
instante de tempo l0 a 2a vezes inferior ao intervalo de tempo que decorre entre o início da
perflrração e a cessação da circulação do fluido de arrefecimento. O equilíbrio pode ser
alcançado em poucos dias na base do furo mas pode demorar alguns meses na parte superior.
Uma perturbação id&rtica pode ser produzida por um movimento natural das râguas superficiais,
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e é comum verificar que o gradiente é inferior na parte zuperior do furo, tal como se pode ver
na Fig. 3. I @ullard, 1939).
Os factores que perturbam o gradiente de temperatura são a topografia (ern áreas
montanhosas o eÍro pode ser da ordem dos 30%), a inclinação do solo e o contraste da
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x'tg' 3.1. Variaçles da tempermÚa om a profundidade num firo na Ática do Sul. A linha Í€pÍesenta
a vaÍjaSo e§perada se o fluxo de calor devido à condução for o mesmo em todas as profundidades. O valor
mínimo do gradiente aos l2@m é devido à circulação de ágras (segundo BullaÍd (1939».
Variações climáticas no passado podem também perturbar a temperatura do zubsolo.
E§tas vão-se propagando em direcção ao interior da Terra como uma onda fortemente
amortecida. Um aumento da temperatura à zuperficig como por exemplo o que ocorreu após o
final da última glacia$o, produz um decréscimo do gradiente de temperatura à superficie; o
efeito é pequeno mas resulta numa pequena curvatura no perfil da temperatura em firnção da




3.r.t- EeurpAMENTo E suA luttLtzlÇÃo
Vários tipos de sensores de temperatura são utilizados ern geotermiq como por
exemplo, termómetros de miâximo e termómetros eléstricos. Dentro dos termómetros eléctricos
ainda podemos considerar os termómetros de resistência de platin4 os termistores e os
termopares.
os termómetros de resistência de platina são os mais precisos e exastos. As primeiras
medidas feitas com e§te§ §en§ores foram realizadas por Jeúins na Agstnilia em lg12utilizando
uma resistência de 25 (); contudo, os resultados não foram muito precisos. Uma alteração foi
introduzida por Johnston e Adam que utilizaram um cúo oom uma resistência de 250 dl; a
temperatura podia ser determinada com uma precisão de 0,01 oC, € o tempo para que o
termómetro aringisse o equiübrio foi de oerca de 30 min (Msener and Beclq 1960).
os termistores oferecem algumas vantqgens na determinação da temperatur4 desde que
teúam um elevado coeficie,nte de resist&rcia de temperatura
. Os termopares são muito utilizados na medição da temperatúra e tem a vant4gem de
§erem aparelhos de tâprda resposta tàs varia@es de tenrperatura (muito mais rápidos que os
termómetros de máximo).
Deve dizer-§e que nãohâum üpo de equipamento que seja ideal para todos os tipos de
condições de campo. Se desejarmos fazer um número elevado de medições a várias
profundidades sobre uma área muito extensa com uma precisão de 0,1 oC e,lrtão o terrristor é
inteiramelrte adequado.
A grande vantagem do termómetro eléstrico sobre o termómetro de rnráximo é que o
primeiro pode registar a temperatura continuamente. Assinq com gm termómetro elffico é
possível verificar quando o selxior atingiu o equitíbrio térmico, permitindo então detectaÍ
inversões no gradiente térmico e determinar a temperatura no ponto de entrada ou de saída de




ERRO NA DETERMINAÇÃO DA
Já foi referido que é possível existirem correntes de convecção no interior do furo onde
é necessário determinar a distribuição da temperatura com a profundidade. Estas podem
conduzir a um gradiente térmico instável e, portanto, a uÍn valor incorrecto do fluxo de calor.
O furo tem um gradiente térmico estável quando se verifica a seguinte condição:
dT/dx <(ga, T/Cr) + (Bc,u/ga, r4) (3.1)
onde dT/dx é o gradiente térmico, g é a aceleração da graüdad e, r é o raio do furo, T é a
temperatura úsoluta, B é uma constante numérica rgual a 216 para um furo em que o
comprimento é muito maior do que o raio. a, é o coeficiente de expansão volumetrica, u é a
üscosidadecinernrítica, Coéo calorespecíficoapressão constantee o e adifusiüdade; as
quatro ultimas grandezas referem-se ao fluido que está dentro do firro. euando:
dT/dx: (gc, T/q) + @o,u/ga, ra) (3.2)
o gradiente térmico é coúecido como o gradiente crítico.
Valores não realistas do gradie,lrte térmico podem tambem ser causados pelo movimento
de águas superficiais. se o fluxo é sazonal é Écil descobrir os furos onde isso ocorre. A entrada
ou saída de âgma uma dada profundidade pode facilmente ser determinado observando o perfil
da temperatura. Contudo é muito dificil determinar os movimentos regionais da 4gua.
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3.2 - CÁICUI.,O DA DENSIDADE DO r'LTIxO DE CALOR
(DFC)
3.2.I. METODO DO INTERVALO
Neste metodo, o gradiente térmico é calculado a partir dos valores da temperatura
obtidos em profundidade num intervalo de profundidade específico, cor{untamente com a
condutiüdade térmica representativa desse mesmo intervalo. O intervalo de profirndidade
escolhido só pode ser considerado se a temperatura no seu interior e a condutiüdade são
coúecidos com uma precisão aceitrivel. o gradiente térmico pode então ser calculado
utilizando, por oremplo, o método dos mínimos quadrados.
A condutiüdade térmica geralmente é medida em arnostras tal como já foi referido
anteriormelrte. Para um dado intenralo de profundidade se tivermos N valores da condutiüdade
podemos calcular a media harmónic4 k1a1
l/ kIÚ{: (t/}D » ( t/ lq ) (3.3)
jv
j=l
A média harmónica tem vantagens sobre a média aritmetica porque a variação da
teÍnperatura ao longo do interyalo é directamente proporcional à resistiüdade térmicq uq €rÍl
vez da condutiüdade térmica @owell et al., lggg).
Se a rocha é homogenea relativamente à condutiüdade térmica uma só amostra é
zuficiente paÍa caracten?ar o intervalo de profundidade. Contudo, as rochas apresentam
heterogeneidades, sendo comum que para uma amostra relativamente pequena (alguns cm3 de
volume) apre§entaÍ, em vários pontos, condutiüdades que podem ter diferen ças até loyo.
como consequência2 Ín determinação da DFC é necessfuio ter um número suficiente de
determinaçoes da condutividade para que se possa determinaÍ o seu valor médio dentro dos
limites de precisão desejados.
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3 .2.2- tuÉrouo DE BULLART)
Para um fluxo de calor unidimensional em regime estacionário num meio com várias
camadas com fontes de calor e sumidouros despreáveis a temperatura no subsolo pode ser
expre§§a como:
T(z): T" + q" I ( lat 41 Q.4)^fj=l
onde To é atemperatura à zuperficie, ioé a densidade de fluxo de calor constante e ki é a
condutiüdade no intervalo La.
o quociente LzJké denominado resistência térmica e é somado sobre os N intervalos de
profirndidade entre a superficie e o ponto onde a temperatura é medida; »(^zlk) é
frequenterrente denominada profundidade térmica. o gráfico de T(z) em função de Lzlk para
uma DFC uniforme origimuma resta ctrjo decüve é qo e intersecta o eixo das abcissas no ponto
T" (Powell et al. lgSS).
O uso destes gráficos por Bullard para determinar a DFC ficou coúecido com a
terminologia "Método de Bullard,, @ullard, 1939).
3.3. UrÉrOUO DE CALCULAR O F'LIIXO DE CALOR EM
E§TRATOS COM ANISOTROPIA HORIZONTAL
um exemplo comum de anisotropia é o aparecimento de um estrato com anisotropia
hoúontal entre dois estratos de rocha isotrópica. Apesar de, na realidade, o comprimento de
cada um dos estratos ser limitado, a DFC é obtida admitindo-se que o estrato é infinito, como é
mostrado na Fig. 3.2, o que fornece urna boa aproximação à situação real. para üsualizar o
modelo, pode-se imaginar um estrato, por exemplo de rocha sedimentar, com uÍna inclinação
de 45o, e com uma condutiüdade de 2 wrnrK-r e 3 wm-rK I na direcção perpendicular e
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paralela à estratificagão, respectivamente. Isto corresponde a um factor de anisotropia de 1,5.
Escolhendo o sistema de coordenadas (q y), o tensor da condutiüdade tem a forma
k:(2,s o,t)\0,5 2,5) (3.5)
se a zuperficie superior for isotérmica, e se o vector DFC no estrato inferior tem
direcção verticat e é constantg as isotermicas são paralelas à zuperficie. Isto significa que a
única componente não nula do gradiente térmico é a vertical, e a condi ção d)tôx: 0 é válido
para este modelo.
A DFc Q = (gr, qz) no estrato pode ser carculada obtendo-se:
9rr:*tzdl/ôy
qz:hzôTl4y (3.6)
se a temperatura aumenta com a profundidade (eixo dos 5y) o vestor DFC faz um certo






















FIg' 3'2' Modelo unidimensional de uma €mada horizontal anisotrópica eneixada num meio
isotrópico' o fluxo de calor vertical é constante. o vector fluxo de elor na camada inctinada é detern0inado pelo
0ensor da condutividade.
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a direcção negativa do eixo x que nesta situação toma o valor
cr=arstg(qr/q2)=arctg(krzk»tsll,3lo. O módulo do vecror DFC é lqldnr, +q22):
I arryl{G',, + L3à = 2,551drlô1. A grandeza da DFC é aproximadamente 2yo muor no
interior do estrato do que no exterior dele. Por causa do ângulo que o vector DFC faz com a
vertical a componente hoúontal da DFC não énula (safanda 1995).
O anmento da grandezada DFC no estrato é devido à componente horizontal da DFC,
cujo fluxo flui na direcção de x.
3.4- PERTURBAÇOUS NO EQUILÍBRIO DO T'LUXO DE
CALOR
3.4.1- GLACTAÇoES
o fluxo de calor medido à superficie da Terra é o resultado de várias perturbagões da




fig' 3'3'Esquema representativo do efeito da idade do gelo no gradiente térmico à sgperficie da Terra.
H
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A liúa A na Fig. 3-3 é a curva temperatura / profundidade numa Terra com *ma
teÍnperatura à superficie de T oc e com uma estrutura homogenea e isotrópica e com um clima
uniforme no teÍnpo. se uma glaciação atingir subitamente a Terr4 temperatura à sua superficie
diminui para 0 oc enquanto a temperatura no interior pennanece constante. Após um teÍnpo
infinito a liúa E deverá §er a nova curva temperatura / profundidade. contudo, para um tempo
finito a curva temperatura / profundidade deverá progredir de A para B, para C e finalmente
para D' Sg após §e ter atingido a curva D, a camad a gelaÂa subitamente se retrair e a
temperatura à srperficie voltar a ser T oc, então o grrâfico temperatura / profrrndidade deve
evoluir de D para F, depois para G e finalmenie para H. o retraimento da camada gelada pode
reduzir o gradiente térmico e esta é a causa de o fluxo de calor medido ser menor do que o
fluxo de calor no equilíbrio. se o fluxo de calor que realmente existe na Terra poder ser medido
com elevada precisão, a grandes profirndidadeq a onda térmica esquematizada na Fig. 3.3 pode
ser detectada e medida g assir4 é possível estimar a idade da última glaciação. por exemplo se
a ultima glaciação terminou tuâ 10000 anos, a perturbação márdma deverá ser detectada à
profundidade de 900 metros, aproximadamente. Alternaürannente, se coúecermos com
precisão a dataa que ocolTeu uma dada glasiação é possível aplicar uma correcção ao fltxo de
calor
3.4.2- SEDIMENTAÇÃO E EROSÃO
A Fig' 3'4' representa um grande bloco de terra de espessura 4 num plano que se
estende infinitamente em todas as direcções, que é subitamente elevado a uma altura 11
causando um decréscimo na temperatura paru T2 à zuperficie deüdo ao aumento da altitude
Msener e,t al., 1960).
A curva temperatura / profundidade original é A e ao longo do tempo a curva deverá ir
variando de A para B e para c. Se a temperatura na rocha ,nzinh; à profundidade (d-h),
pennanecer constante, então a porção inferior da curva deverá variar de A até Br depois para









plano original a curva pode progredir de D até E, depois para F g finalmente, a curva original
pode ser restabelecida.
Hg. 3.4. reercsentaÉo esq'emáüe do efeito da erosâo e da sedimentação no gradiente térmico à
superficie.
o efeito da sedimentação e da erosão provoca alterações no gradiente térmico g
consequentemente, na densidade de fluxo de calor. Por exemplo, taxas de erosão de I mm por
ano no ultimo milhão de anos pode resultar num aumento de 2a%onos valores da densidade do
flr»ro de calor para materiais de difusiüdade térmica da ordem de l0{ mrs r. por outro lado,
taxas de sedimentação de lmm por ano durante o mesmo período de tempo podern originar um
decréscimo de 2Ú/o nos valores da densidade de fluxo de calor para materiais com a mesma
difusividade, e de 4oYo paramateriais de difusiüdade térmica igual a 0,2 x llam2s-r, valor que
é carasteÍístico de alguns lagos continentais. se a taxa de sedimentação é particularmente
rápida (e'g' l0 mnr/ano) o elro pode subir até 80 - looyo. Estas estimativas não tomam em




3.4.3- TOPOGRAFIA E FONTES DE PRODUÇÃO DE CALOR
LOCAIS
A topografia pode também perturbar os valores da DFC por intermédio de
variações no gradiente geotérnrico As perrurbações no gradiente termico podem ser positivas
ou negativa§ mas, excepto em regiões extremamente montanhosas, elas não são de considerar.
Por outro lado fontes de calor locais devido à oxidação do combustíveis fosseis, à oxidação de
alguns minério§, a corrente§ de convecção, à absorção de neuúinos e à radioastiüdade local de
depósitos de minério podem também originar perturba@es na DFC.
Excepto no ca§o da produção de calor por processos radioastivoq as fontes de
produção de calor enumeradas anteriormente não jogarn um papel firndamental em estudos
geotérmicos de caráster regional.
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4 - PRODUÇÃO DE CALOR
4.1- rNrRoDuÇÃo
A produção de calor nas rochas deüdo à existência de elementos radioactivos ou a
reacções químicas são factores chave em geotermiq especialmente na interpret afio da
densidade do fluxo de calor continental. A determinação conjunta da densidade do fluxo de
calor e da produção de calor radioactivo dá informação ácerca da temperatura no interior da
Terra, berr assim como, da zua estrufura interna.
Em situações em que luá produção de calor e a condutiüdade térmica varia com a
profundidade e a equação do fluxo de calor em regime estacionário a,ma dimensão é:
d( dr\
ar(kari : -A (4.1)
se A e k são independentes da posição e do tempo, a integração da eq(4.1) dá:
T:To+(qlk)z_ettzl< (4.2)
onde T" é a temperatura à zuperficie, e q é a densidade do fluxo de calor.
Durante o decaimento radioastivo dá-se uma conversão da massa em energia. uma
pequena quantidade de energia é transportada pelo neutrino e a restante é convertida ern calor.
Todos os isotopos radioactivos naturais geram calor mas só a contribuição das séries de
decaimento do'tu, tssu,tsLÍhe do eK 1sÍn importância a níver georógico.
A taxa de produção de calor radioactivo é uma propriedade petrofisica escalar e
isotrópica independente da pressâo, dâ temperatura e do local onde se encontra a rocha.
Depende da úundÍincia dos isótopos radioastivos de urânio, tório e potássio. A unidade da
ta:ra de produção de calor no sI é wm€. Dado que os valores da produção de calor são muito
pequenos é vulgar utiliar a unidade préúie,apWm-3.
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Nas rochas ígneas a§ concentrações mássicas naqueles elementos tendem a aumentar
com a asdez e, apesar de poderem apresentar variações de várias ordens de grandeza, as
razões T\I1l e IVU pennaneceÍn, aproximadamentg constantes. Verifica-se,
experimentalmente, que a contribuição do potássio, do urânio e do tório para aprodução de
calor por unidade de volume para estas rochas se efectua segundo a proporção 15: 40: 45,
respectivamente.
Nas rochas sedimentaÍes as concentrações em potássio, urânio e tório, assim como o
cociente Thru, dependem do ambiente químico existente durante o processo de sedimentação (
Rybacb 1976). Em anrbiente oxidante o cociente TffiJ é superior a 6, e,nquanto que em
ambiente redutor ele é inferior a 2.
As rochas metamórficas têm por origerr as rochas íseas e sedimentares e as suas
concentrações mássicas em potássio, urânio e tório dependem das concentrações destes
elementos nas rochas de origem e da ortensão do processo metamórfico. Contudo, de maneira
geral, pode dizer-se que quanto mais intenso for o grau de metamorfismo menores serão as
concentrações em potássio, urâoio e tório e, portanto, menores serão as produções de calor por
unidade de volume (Rybach 1976).
Nas tabelas 4.1, 4.2 e 4.3 apresentam-se os teores em potássio, ur&rio e tório em
algumas rochas ígneas, sedimentares e metamórficas, respectivamentg bem assim gomo as
respectivas produções de calor por unidade de volume e os cocientes ThÂJ e IVU.
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TABEII\ 4.I
Teors mr potássiq urânio e torig produçâo de calor por midade de volume e cocientes Th/U e
















































Teores em potássio urânio etório, produçâo de calorpor rmidade de volume e cocieutes Th/U e












































































Teores em potássiq urânio etório, produSo de calorpor rmidade de volume e cocisrtos Th./U e


































A taxa de produção de calor de um dado isótopo radioactivo depende da energia de
radiação e da zua semi-üda. Para o urânio e o tório a energia de decaimento, E^-, pode ser
calculada a partir da diferença entre os isótopos de partida e os produtos finais estáveis,
tomando em conta o número de partículas a emitidas. Os valores da energia Ea. incluem a
contribuição das partículas p emitidas, da radiação y e do desrescimento do núcleo (tabela 4.4).
TABEII\ 4.4
Energias de decaimmto (Ea.) do urâniq torio e do potássio que são connertidas em calor
(adaptado de Rybaú (1988)).
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Para a emissão p a energia transportada pelo neutrino deve também ser considerada. De
acordo com os esquemas de decaimento, a energia total absorvida por átomo é então:
Eabs : Eam - 0,667 IEp.a* (4.3)
onde IEp.a. é a soma das energras p indiüduais rnráximas resultantes dos decaimentos
radioactivos. As constantes de produção de calor, & vêm normalmente ern watt por unidade de
massa do isótopo radioactivo. Então; para um dado isótopo temos (Rybacb lggg):
(4.4)
onde M é a massa atómic4 Twé o tempo de semi-üda do isótopo em segundos.
Para o potássio a constante de produção de calor pode ser calculada a partir das taxas
dedecaimento B ey: Q8260 t50) p kg''K-r s-r ee250t70)ykg'K-r sr; as energiasmedias
0 e y são (0,60 t 0,01) MeV e (1,460 t 0,OOl) MeV, respectivamente. As constantes de
produção de calor paÍa o urânio natural (99.28%'tU e O.Tllyo'tLI), tório e potássio
(O.Oll7%tQ são dadas mtabela4.5.
A tana de produção de calor nas rochas pode ser calculada, utilizando os valores da
túela 4.5 e se as concentrações do urânio, do tório e do potrâssio (cu, crn e cr) forem
coúecidas. As unidades uzuais para a concentração do urânio e do tório são ppm e % (m/m)
paÍa o potrâssio. Recorrendo a estas unidades ataxa de produção de calor, em pWm3; é dado
por:
A: l0-5p (9.52 Cu + 2.56 C"rh+3.48 CK ) (4.5)




Constamtes da produção de calor (adaptado de Rybach (1988)).












4.2 - DETERMTNAÇÃO DAS CONCENTRAÇÕES
nnissrcAs EM unÂNro, rónro E porÁssro EM
AMOSTRAS ROCHOSAS
O principal reqúsito das tecnicas analíticas para determinar a concentração Cu, Cn e Cr
têm que ter elevada sensibilidade mas simultaneamente serem de simples aplicação para que
seja possível fazer medições num elevado número de amostras. Nas rochas mais comuns as
concentrações de urânio e de tório são muito pequenas. Existem numerosas técnicas anatíticas
que são zuficientemente sensíveis para determinaÍ pequenas concentÍações (na ordem de
algumas ppm ): fluorimetria" fluorescência de raios )Ç espectometriq espectrometria de raios y,
etc. O potássio pode ser determinado por fotometria de chamq absorção atómic4 fluorescência
de raios )Ç espectrometria de raios y. As vantagens e as desvant4gens de cada uma destas
técnicas são descritas em ponnenor por StucHess et al. (1977), Hart et al. (1980) e Bajo
(1980). Das várias técnicas anteriormente referidas vou dedicar um pouco mais de atenção à
espectrometria de raios y pois é uma das poucas que consegue determinar simultaneamente as
u
concentrações em urânio, tório e potassio. O espectrómetro de raios y consiste num detestor de
NaI ou Tl, que estão opticamente acoplados a um tubo fotomultiplicador (PM) e a um
analisador mulücanal. Na Fig. 4.1 está esquematizado o equipamento de espectrometria de
raios y que contém dois detestores de cintilação opostos paÍa aunentaÍ a sensibilidade' Para
assegurar uma elevada estabilidade instrumental o espectrómetro e o analisador de multi-canais









tr6g.4.1. Esqgema do equipamento do esÉctnometro de raios 1, incluindo um sistema de aquisiÉo de
dados digital. Utilizam-se dois detectoÍs de cintilaçâo opostos paÍa aumentaÍ a sensibilidade. PHA' análise da













O espectrómetro está normatmente ajustado para que a energia se situe num intervalo
entre 0.2 e 3.5 MeV. A Fig. 4.2 mostra um espectro típico com os picos característicos das
séries de decaimento do z\J e do aTh e do oK. A energia de l.76MeV corresponde ao pico
do 2raBi que é o elemento final da série de decaimento do ts8U, e é utilizada na anáüse do
urânio, enquanto o tório é determinado a partiÍ do pico de2.62MeV correspondente ao "tTl,
que é o produto final do decaimento do a2Th.
Actualmente em vez dos detectores de NaI ou de Tl utilizam-se detectores sóüdos de
lítio e de germânio. A grande vantagem destes detectores é o seu elevado poder de resolução;
no entanto, a sua sensibilidade é bastante inferior pelo que é necesúrio utilizar um número
elevado de detectores.
A preparação da amostra consiste na trituração da rocha a ser analisada e encerrada
numa caixa de alumínio ou de plástico. A massa do material rochoso oscila entre O.lkg e lkg.
O tamanho e a forma do recipiente deve de ser combinada com as dimensões do detectoÍ paÍa
assegurar uma óptima configuração amostra - detector @ybach 1988).
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Íí9. 4.2. Espectro de raios 7 üpico (1024 canais) de uma amostra rochosa oom os picos caracterisicos.
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4.3 - CALTBRAÇÃO E PROCESSAMENTO DOS DN)OS
A determinação do urânio, tório e potássio de uma dada rocha é baseada na
comparação do espectro obtido com o espectro padrão de aÍnostras com concentrações de
urânio, tório e potássio coúecidas. Geralmente são utilizados três espectros padrão. O
espectro da amostra com concentrações de urânio, tório e potássio pode consistir numa
combinação linear dos três espectros padrão e do espectro de fundo. A Fig. 4.3 mostra os três
espectros padrão.
Vários métodos podem ser utilizados para deternrinar a proporção dos componentes no


























Fig. 4.3. Espectros de raios y padrâo para o U, o Th e o K. A energia das janelas úilizada para o
processamento dos dados está indicado na FÍe superior da figura.
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Um dos metodos envolve a identificação dos três picos do espectro y: 1,46 MeV 4K,
1,76 MeV 2raBi e 2,62MeY 20sTl1ver Fig. a.2). As áreas dos picos são integradas somando as
zuas contagens sobre uma 'Janela" de energia, centrada no meio do pico. A largura da janela
corresponde à resolução do detector e é geralmente2AF, onde ÂE é àcerca de 0,05E; por
exemplo para o potássio ÂF : 70 kev e a janela estende-se desde E = 1,39 MeV até 1,53 MeV.
o cálculo é baseado na quantidade "actiüdade específica''; definida por:




- taxa da contagem de fundocontagem do t€mpo
(N, / t)- b'
massa da amosta
, em cpm/g (4.6)G
ondeoíndiceidesignaajanelai(i:1 para2.62MeVéopicodoTI, i:2panL76MeVédo
Bi e i:3 para l.46MeV é o pico do K).
Com i = 1,2 e 3 a solução das três equações dá-nos o valor das concentrações (Cu, Crn
e Cr).
Crn: Kr(ar -Kzo;z), em ppm (4.7)
Cu: Kl (az - Ç Cm), em ppm (4.8)
Cr : Ks(o: - IGCu - KzCm), emo/o (4.e)
As constantes K1,...., Kz sao constantes de calibração. Este processo é descrito com
mais detalhe por Rybach (1971) e Correia (1995).
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Outro método utiliza o espectro na sua totalidade eÍn vez de seleccionar janelas. As
contagens são a soma das contribuigões do urânio, tório e potássio e do espectro de fundo. Os
canais utilizados geralmente §o 526 on lO24 e são escritas equações ern função das três
concentrações descoúecidas, sendo estas calculadas pelo algorítmo dos mínimos quadrados.
Os rezultados obtidos por estes dois processos, geralmente, são concordantes.
4.4 - EXACTIDÃO, PRECISÃO, SENSIBILIDADE E
LIMITES DE DETECÇÃO
E usual avúar a exactidão da espectometiray através de contagens estatísticas. Pode-se
demonstrar que o erro padrão nos conteúdos do urânio, tório e do potássio pode ser escrito
como:
m(c.r) = t(ks /GtxN, *tb,)"" eÍn ppm (4.10)
m(Crr): *(kr /GtXN, *thr)''', em ppm (4. r r)
m(C*) = t(ks /GtXI{, *tbr)''', emo/o (4.12)
onde G, t, N e br teÍn o mesmo significado que na eq (4.6)
O erro padrão da produção de calor, d é:
m(A) : 1 0-5 p (90,82m2(Cu) + 6,55m2(Crn) + l2,llm2(Cs))Y, (4.13)
Podemos ver que a oractidão na deternrinação do urânio é decisiva.
A precisão da espectrometria y na determinação das concentrações do ur&rio, do tório
e do potássio pode ser testada comparando os rezultados obtidos em laboratórios diferentes
para a mesma aÍnoSra e,/ou aplicando diferentes tecnicas analíticas. A Fig. 4.4 compara os
resultados obüdos por espectrometria r e por fluorescência de raios X.
89
Geralmentg o erro analítico associado à espectrometÍia T, tà determinação das
concentraçõ€s do urÍinio, tório e potássio em rochas comrms (excepto nas ultrabaúlticas que
























BIg. 4.4. ComparaSo dos resultados otÉidos por espectrometria de raios I (ESP I) e por fluorescência
de raios X (FRX).
A sensibilidade da espectrometria de raios y é geralmente zuficiente para determinar a
concentração em urânio, tório e potássio nas rochas mais comuns. Por exemplo, o limite de
detecção enm95,5Yo de probúiüdade para o urânio é dada por (em ppm) (Rybach (1998)):
Lu: g"'(krlc)@rlt)'o (4.14)
Em princípio, o limite de daecção pode ser minimizado apücando amostras de grande
tamanho e longos teÍnpos de cont4gem. Contudo, amostras com lkg e tempos de medida que
excedem o dia não implicam melhorias significativas no limite de detecção. A espectrometria
dos raios y com detestores de NaI e de tamanho razoâxel (20 cm de diâmetro e 10 cm de
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altura) podun alcançar limites de detecção de 0,1 ppm para o urânio e o tório e 0,05Yo paÍa o
potassio. Estes limites correspondem a uma rocha com una densidade média de 2700 kgm3 e
corresponde a uma sensibilidade que ronda os 0,04pWm-3 na determinação da ta:<a de
produção de calor @ybach 1988).
4.5- MÉTODOS INDIRECTOS PARA DETERMINAR A
TAXA DE PRODUÇÃO DE CALOR
Quando pretendemos construir modelos geotérmicos a distribúção lateral e vertical da
taxa de produção de calor é necessária. A velocidade de ondas sísmicas de compressão (vn) e as
zuas variações na crosta podem ser determinadas, com zuficiente precisão a partir da nrperficie
da Terra. A Fig. 4.5 mostra a relação entre a ta:ra de produção de calor e a velocidade sísmica
vrtal como foi estúelecido por Rybach e Buntebarth (1982). A relação foi derivada a partir de
medidas lúoratoriais à pressão de 50 MPa e à temperatura arrbiente. Antes de apücar a
relação dos valores da v, medidos in situ, estes devem de ser calculados para as condições
laboratoriais acima mencionadas (Safanda, 1985). Uma relação idêntica entre a produção de
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ÍIg. 4.5. RelaÉo entre velocidade sísmie vp e a taxa de produ$o de elor A: lnA = 16.5-2.74 vr. Yo
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fig.4.6.RelaÉoentÍeamassavolúmica'P,eà|afrdeproôlÉodecalor,ÀlnA=22,5a.15p
(Segunda Rybach and 
Buntebarth (1982)'
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s - ApLrcAÇÃo DA TEoRTA DA coiu)uçÃo uo
cal,oR À runna.
Se a Terra fosse um meio homogéneo e isotrópico bastava fazer duas medições da
ternperatura e medir a condutiüdade térmica das rochas para que fosse possível determinar a
DFC utilizando um dos vários métodos que já foram referidos anteriormente. Na priúica, háL
muitos efeitos que vão perturbar o campo de temperatura no subsolo. Exernplos desses efeitos
são variações verticais e laterais da condutiüdade térmic4 inegulaÍidades do terreno,
movime,nto das áSuas zuperficiais, erosão e sedimentação e variações paleoclimrâticas. O último
factor aqú referido é o que vai ter um papel primordial na segunda parte do trabalho.
5.1 - CoRRECÇÕES DAS IRREGULARTDN)ES DO
TERRENO E DAS VARIAÇÕrcS PALEOCLIMÁTICAS
As inegularidades no terreno provocam perturbações no campo térmico da Terra. Estas
e os efeitos topográficos têm sido amplaurente utilizados como sinónimos; no entanto, há
necessidade de distinguir os dois termos. As inegularidades do terreno incluem a topografi4
variações climáticas e microclimáticas, variação nas propriedades radiastivas e térmicas à
superficie da terra. Por outro lado, podem apresentar uma dependência temporal: variações
diurnas e anuais a pequenas profundidades; lentas variagões da temperatura à superficie do solo
deüdo a variações climáticas, variações microclimáticas perto do local que está a ser estudado
(muitas vezes causadas pela actividade humana), variações na topogafiq incluindo a
sedimentação e a erosão; em regiões tectonicamente astivas são alguns fenómenos temporais
que podem perturbar a temperatura do subsolo. Finalmente, efeitos advectivos resultantes do
movimento de águas superficiais conduzem a campos de fluxo de calor que são tarnbém
exemplos de irregularidades do terreno. Íras como a modelação dos efeitos hidrológicos e a
única envolüda, estes efeitos são considerados separadamente dos efeitos de correcção das
inegulaÍidades no terreno.
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O efeito da topografia no campo da temperatura perto da superficie é ilustrado na Fig.
5.1(A). A identificação das fontes das inegularidades do terreno mais gerais tem-se
desenvolüdo até aos nossos dias e, simultaneamente, têm-se desenvolvido técnicas numéricas










F'tg 5.1: (A) Esquema da perturtaÉo do empo da temperatura perto da sperffcie devido à topogfafia.
ds linhas (-) são isogeotérmies g 6s linhas (-) indicam a direc$o do flruo de elor. @) Esquema do
problema associado às orrecgo das irregularidades no teÍreno num modelo bidimensional em regime
estacionário. A conôÍividade térmica é considerada homogénea e isorrópie. Não h,l componente horizontal do
fluxo de @lor naq fronteiras lateÍais x = 0 e x = L.
Todos os metodos de correcção das inegularidades do terreno são complicados de
aplicar e os resultados dão valores diferentes em situações semelhantes. Por este motivo as
correcções de terreno não são aplicadas de maneira rotineira. Na práüca uma estimativa semi -
quantitativa é, geralmente, zuficiente Elra provaÍ que as irregulaÍidades de terreno são
mínimas. Quando isto acontece, as correcções não são aplicadas e este factor pennanece como
SI,PERÉCIE TOPOGRÁHCA COM
A TBíIPBATUBÂ TS




uma componente de perturbação descoúecida (Lewis and Wang., 7992). A importância de
cada um destes factores varia consideravelmente. AssrrU é importante identificar as fontes de
perturbação mais significativas e, posteriormente, seleccionar a técnica mais corresta para cada
caso
5.1.1- DESCRTÇÃO DOS EFETTOS - REGIME ESTACIONÁRrO
O modelo gue serve de ponto de partida para todos os métodos de correcção de
perturbações das irregulaÍidades do terreno é bidimensional; contudo, a extensão a uma
situação tridimensional é simples de aplicar. Consideramos um modelo da Terra consistindo de
um meio homogéneo e isotrópico, liwe de fontes locais de calor, com a superficie fronteira
modificada pela topografia (Fig. 5.1(B». Com o pressuposto adicional de que o transporte de
calor é inteiramente condutivo, a temperafirra, T, no interior da Terra deve de satisfazer a
equação de Laplace. As correcções são obtidas pela solução desta eguação com condições
frolteira apropriadas. Infelizmente as condições fronteira da Terra nunca são müto bem
coúecidas. A Fig. 5.1(B) ilustra a fronteira que dwe de ser considerada e a notação que foi
adoptada.
5.1.1.1- CONDIÇÔES FRONTEIRA NO SUBSOLO
Na base do modelo assume-se que a densidade do fluxo de calor é igual à densidade do
fluxo de calor na aus&rcia de pertuóações. Num espaço homogeneo, isto equivale a afrmar
que o gradientg Iu é constante. Contudo, o parâmetro f6 geralmente é uma quantidade
descoúecida que é determinada a partir das observações efectuadas. Duas aproximações são
normalmente consideradas :
- as correcgões que não dependem do It são calculadas e subtraídas ao valor das
obsenrações; com as observa@es conigidas determina-se então, o It.
- um modelo térmico incorporando perturbações e as variáveis são construídas
iterativamente, ou por etapas, de tal maneira que os resultados do modelo e das observações se
aproximam o mais possível de acordo com um dado criterio.
95
As condições das fronteiras laterais no subsolo também coloca algumas dificuldades
resultantes de não serem bem coúecidas. Geralmente, consideram-se que as fronteiras laterais
são isolantes (ou de forma eqúvalente, as condições à zuperficie e na base são periódicas em x
com simetria e período 2L). Esta condição e satisfeita quando aszumimos que o fluxo de calor
perto da fronteira só ocorre na vertical @owell, 1988). Para minimizar os elros, a distância
entre a região em estudo no subsolo e as fronteiras devem ser muito maior que as dimensões da
região em estudo. O efeito destas fronteiras artificiais no campo de temperaturas foi estudado
por Blachrell et al. (1980).
5.1.1.2- COI{DIÇÔES FRONTEIRA NA TEMPERATURA À
STJPERFÍCM
A fronteira superior representa a fonte de todos as irregularidades do terreno - a
distribuição da temperaturq T(x), à superficie da Terra" a(x). A te,Ínperatura à superficie da
Terra é controlada por fontes exteriores à Terra sóüda: interacção solo - atmosfera, radiação
solar e a radioactividade do meio ambiente. Na verdade, a densidade do ftxo de calor t€rrestre
à superficie não tem efeito significativo em T" excepto em casos de zonas geotérmicas
anómalas (e. g. rcg1ões wlcânicas).
E de referir que a temperatura média anual à zuperficie T,(x), e não a temperatura
instantânea à zuperficie, T"(4,1), que afecta as medidas de temperatura a profundidades
superiores aãAm.
O modelo da variação de temperatura à superficie mais popular é o decréscimo ünear da
temperatura com a altitude; geralmente a ta:ra de decréscimo é tomada como rgual ao
desréscimo da tunperatura atmosferica com a altitude (5 a l0 oC por km), sendo a temperatura
média anual do solo I ate 4 oC superior à temperatura média anual do ar. A causa desta
diferença é um assunto que está em estudo. No entanto, as zonas que têm sido mais estudadas
são as zonas geladas do planeta. Nestas regiões uma possível explicação é a que resulta do
facto de a superficie estar coberta de neve dou gelo que a isola e minimiza as perdas de calor
por radiação @owell, 1988). A Fig 5.2 mostra a temperatura do solo observada num estudo
regional realizado no Colorado e a relação entre a temperatura média anual do solo e a
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temperatura média anual do ar. Notam-se desvios significativos, (da ordern dos 3 oC), devido a
factores microclimáticos ( Haenel 1980).
Outra relação que é frequente estabelecer é a temperatura à superficie e a insolação, a
qual relaciona as temperaturas à superficie com a radiação solar anual num elemento à
superficie. Outros factores microclimáticos podem originar uma significativa variação espacial
da temperatura à superficie. Diferenças na vegetação podem conduzir a diferenças na
temperatura à zuperficie: temperaturas no solo e,m áreas florestadas são normalmente I a2oC
mais baixas do que as temperaturas em zonas desflorestadas (Geiger, 1965). A topografia, a
existência ou não de nevg os ventos, a altitude, dias enevoados numa altura particular do ano,
têm efeitos pronunciados na temperatura média anual do solo. A presença de lagos e albufeiras
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Ftg. 5.2. DecÍéscimo da temperatura com a altihrde numa área com l0@0km2 tÀ zona oentral de Utab
nos EUÀ Os círculos repÍesentam a temperatura no solo obtida por elrapohçao a partir de regi§os de
temperatuÍa feitos em firos. As cÍrlzes representam a temperafitra média anual do ar registada em estações
metsrológicas. As linhas foram obtidas por regressão linear utilizando o método dos mínimos quadúücos das
tempeÍatuÍas do solo e do ar; o decréscimo é ügeiramente menor do que 7 mt(m-r para as duas séries de dados,
rnas as temperatuÍas do ar são, aproximadamente, 3 oC mais baixas que a tempeÍatura do solo.
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5.1.1.3- MODELO CONCEPTUAL DAS PERTIIRBAÇÔES
TOPOGRÁFICAS
Neste modelo ver Fig. 5.1(B) o campo de temperatura no subsolo é considerado como
a sobreposição de três componentes:
T( *, z):Tr(x, z, Iu) + Tz( t\ z,4,Iu) + Ts(x, z, zr,T) (5.1)
ondeTr,TzeTrsãocaracterizadosaseguir,Tréatemperaturaàzuperftcieefréogradiente
geotérÍnico na base do modelo.
Podemos verificar que T3 é independente do gradiente, 16 desconhecido. Tg é então a
solução da equação de Laplace VT, zujeita às condições fronteira [ ô Tr( \ zYful"-- : 0 ê
Ts(q a(x)): T"(x) que é possivel determinar e subtrú dos dados. Esta é a parte do campo de
temperatuÍas que depende da temperatura à zuperficie, pelo que podemos refeú-nos a esta
componerúe como *externa".
Subtraindo a componente exteÍna do campo de te,mperatura o resultado é uma
superficie topográfica isotérmica. Este campo de temperatura residual podg seguidamente, ser
decomposto num campo "de fundo" T1, coil gradiente uniforme, e num campo'otopográfico",
T2, Í€pÍêsentando o aume,!úo do gfadiente geotérmico nos vales e o decréscimo nas
montanhas. O carrpo topográfico é a solução da equação de Laplace com as seguintes
condições fronteira:
[ô TdL z\ôxl,-*: 0 e Tz (x, a(x)) : - fr a(x).
As três componentes independentes do campo de ternperatura peúurbado do subsolo
estão ilustradas na Fig. 5.3.
As componentes de fundo e topográfica dependem de grandezas descoúecidas, 16, e o
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XIg. 5.3. As três component€s ideeendentes do empo de terye,raturas no subsolo pertuÍüado pelas
irÍegúaÍidades no teÍÍeno. O decréscimo de tempeÍatüa mm a profundidads é 4,5 mKm-r, o gradiente na base é
20 mKmr. No lado esquerdo da figura está represenado o modelo isotérmico do subsolo, no lado diÍeito 6tá
Íeeres€ntado a variação do gradiente num fiuo localiza<lo no cume ds 'rma montanha. O empo oíterno é devido
às fontes eÍeriores à Terra e depende da distribuiÉo da temperasra à superflcie. O empo topográfico é o
resultado da interado enúe o gradiente da base e a topografia à super§cie. O campo dÊ ftndo é devido às
fonres de €loÍ intemaq se,mperúrbações à superflcie.
5.1.2-rÉcNtcAs DE CoRRECÇÃO - REGTME ESTACIONÁRrO
A determinação da correcção das irregularidades de terreno requerem basicamente a
solução do problema fronteira paÍa as perturbações do campo de temperatura Tz e Ts referidos
anteriormente. Hâ no mínimo, oito metodos numéricos distintos que são utilizados no cálculo
das correcções das irregularidades do terre, ro a aplicax na densidade do ftixo de calor. A tabela




M&odos de conecçâo das ine§ularidades do terreno em rqime estacimrário (adaptado de
Pou'ell et al., (1988)).
METODO
MATEMÁTICO
DIMENSÕES A K I{ETERO O T"" TEMPO l)
a"g,rto sólido 2,3 nao srm sim
Transformação
conforme
2 nao nao nao
Inversão
linear
nao 2,3 nao nao nao




Monte Carlo 2,3 srm slm srm
Elem€útos finitos
(r![EF)
2,3 srm $m slm
Elemdos
frorteira
2,3 srm slm slm
Dimosõm geomrétricas permitidas ao modelo.
' O metodo permito hetorogemeidades ou não na cmúrtiüdade termica.
" Método çepemriteteryeratums à supeúcie arbitrárias.
o Maodo adaptável a efeitos dependemes dotenpo.
Provavelmente as características mais relevantes utitizadas na selecção do metodo são:
(1) a relação entre o relevo local e a profundidade a que são feitas as medições; (2) o número
de dimensões espaciais necesúrias para descrever as características geometricas do local.
Grandes variações na temperatura à superficie devido a efeitos microclimáticos e não do relevo
podem também requerer correcções significativas. Os calculos a duas dimensões são sempre
mais simples de realizar do que os cá{culos a três dime,nsões, pelo que é importante identificar a
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dimensionalidade do problema. Neúum destes métodos é recome,ndado para todas as
situações. A selecção do metodo é, então, um novo problema para cada local; a combinação da
topografi4 temperatura à superficig distribuição da condutividade térmic4 carasterísticas
hidrológicas, e a precisão necessária para aplicação vai ditar qual o método que deve de ser
utilizado (Haenel et al., 1988).
Alguns dos métodos são amplame,nte aplicados sem uma sofisticada computação. Os
métodos do ângulo úüdo, das ransformações conformes e as técnicas de inversão úo linear
são os mais adequados para estimativas iniciais dos efeitos topográficos. Uma estimativa rapida
usando estes métodos recorre geralmente ao modelo do decréscimo da temperafuras à
superficie e assume que a Terra é um corpo homogéneo.
Quando é necessário uma modelação adicional, pode-se sepaÍar duas classes óbüas de
metodos. O ângulo sólido (quando as restrições são satisfeitas), a inversão linear e o método
dos elementos fronteira para situações bi ou tridimensionais com tEÍnperatras à nrperficie
arbitrárias mas com a condutiüdade térmica do nrbsolo aproximadamente constante. Os
métodos de Monte Cado, difere,nças finitas, elementos finitos g de.certa maneira, o método
dos elementos fronteira pode tanrbém ser aplicado a casos bi e tridimensionais oom
temperaturas à superficie arbitnârias e condutiüdade térmica tarrbém arbitnária. Todos estes
metodos necessitam de recursos computacionais, importantes, em partictrlar as situações
tridimensionais no caso das diferenças finitas e a dos elementos finitos.
Versões mars recentes destes metodos são mais complicados. No entanto, consideram
alguns parânretros relevantes tais como: o flr»ro de calor lateral variável, o transporte termico
por advecção e os efeitos hidrológicos.
5.1.3 - EFEITOS TRANSIENTES E CORRECÇÔES
A difusMdade térmica dos materiais geológicos muitas vezes varia com o tempo pelo
que pode afectar a distribuição da temperatura no interior da Terra. Porém, na discussão dos
efeitos em regime estacionário, a temperatura à zuperficie e a topografia aparecem como os
efeitos principais. A dependfucia temporal destes dois factores contribui tarnbém para os




superficie apresenta uma dependência temporal que inclui os efeitos da variação climátic4 e das
pertuóações à superficie como, por exemplo, a construção de imóveis, variações na cobertura
vegetaf e variações nalocúzaSo de barragens. A dependência temporal da topografia envolve
uma variedade de processos tectónicos e geomorfológicos que alteram a forma e a altitude da
superficie da Terra sólida. Estes dois factores - temperatura à zuperficie e topografia - são
descritos por diferentes modelos matemiiticos.
5.I.3.1- EFEITOS TRANSIENTES NA TEMPERATTJRA À
SUPERFÍCm E SUA CORRECÇÃO
A difusão de variações de longo período nas condições da ternperatura à superficie da
Terra tern um efeito significativo no campo de temperaÍura no subsolo e têm sido feitas muitas
tentativas para se proceder à correcção quantitativa desse efeito. Por outro lado, há o problema
(inverso) de descobrir a história pateoclimrâtica a partir de medidas geotérmicas (flotclúiss e
Ingersolf 1934:, C€rmáh l97l; Vasseur, 1983). Tal como nas correcções ern regime
estacionário, a maior dificuldade em regime transiente é elaborar um modelo que melhor se
adapte às condições fronteira, frequentemente descoúecidas. Beck (1977)trata o problema de
maneira sistemática e identifica possíveis fontes independentes para obter informação da
história da temperatura à superficie da Terra.
Atemperatura no subsolo numa Terra homogéne4 isotrópicq sem fontes radioactivas e
com uma temperatura à zuperficie variando «,m o tempo obedece à equação de difusiio
av2 T : ôTlôt (s.2)
Por causa de variações de longo período na temperatura à superficie esperam-se
variações no zubsolo que estilo relacionadas com as primeiras. Por convenção consideramos só
a componente vertical do Laplaciano nesta equação. As outras condições fronteira necessárias
paÍa a resolução do problema são as mesmas que já foram analisadas para o regime
estacionário. Se a temperatura à superficie é dependente do tempo então a uma profundidade z
a temperaturu é dada pela expressão:
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T( z): To + f, + ÂT (2, t) (5.3)
onde ÁT(2, t) é a perturbação na temperatura cuja forma depende da dependência temporal da
temperatura à superfi cie.
Vários casos simples são de interesse prático. A variação da temperatura, ÂT, no
subsolo e a variação do gradiente, ÁI, devido a uma variação instantânea da temperatura à
superficig ÂTo,no tempo t antes do tempo actual, (Fig. 5.a(A)), são dadas por:
N(r,t) : 
^To 
erfc[ zJ (4ut)tal (5.4)
ÂI(r, t) : - ÂT"(ra|-' e*p( - *t+ort1 (5.5)
em que erfc é a função de e,lro complementar
Para viârias etapas ÂTu, para o instante de terrpo t, antes do presente (Fig. 5.a@)) as
perturbações coÍrespondentes são:








A túela 5.2A dil valores numéricos paÍa as perturbações da temperatura e gradientes
térmicos para profirndidades seleccionadas calculadas a partir da eq (5.4) e (5.5) utilizando um

















Hg. 5.4. (A) Varia$o em degrau simples corespondsntes âs eqs (5.4) e (5.5). (B) Variações com
multiplos degrars corespondentes às equaÉes são (5.6) e (5.4. ÂT é a variago da temperausa.
Perturbações com um degrau simples na teÍnperatura mas com diferentes amplitudes são
facilmente calculados por causa da lineaÍidade das equações (5.4) e (5.5). A partir da túela
5.24 pode-se verificar que paÍa pequenos ternpos de perhrrbação coÍrespondentes a
perturbações de pequena profundidade. Para periodos mais longos os efeitos térmicos penetram
progressivamente a profirndidades cadavezmaiores mas a zua amplitude é amortecida.
Para uma variação em degrau simples, a eq (5.5), com n = l, (ou a equação (5.7), com
n > l) pode ser remodelada e apresentada na seguinte forma:
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Perturba@ na t€ryerúrra, 
^T, 
e no gradielrte, Âtr, devido a runa variação instamânea da
tetryeratura d§ lK à supoúcie para vários teryos ames do prede. A difusiüdade tennica igual a
lmm2s'r, AT em m§ e ÂF ern mI(m'I (adaptado de Flaenel et al., (tggg)).





AT ^r AT ^r AT ^r ÁT ^r
AT
^r ÁT AT AT ^r
I t6 -110 660 -318 900 -100 970 -32 990 -10 l0m -3 1000 -l
5 0 0 30 -3I 530 a2 840 -31 950 -10 980 -3 1000 -l
l0 0 0 0 0 2t0 45 690 -29 900 -10 970 -3 990 -l
50 0 0 0 0 0 0 50 4 s30 -8 840 -3 950 -l
100 0 0 0 0 0 0 0 0 2lo -5 690 -3 900 -l
500 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 50 -l 530 -l
1000 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 2to -l
5000 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0
Na tabela 5.2B são mostrados os valores correspondentes a uma variação da
temperatura à superficie de ÂTo : lK com o : r mm2s r, à profi.rndidade (4) úaixo da qual
§(q t) é inferior a 1 mKm-l e inferior a 0,1 mKm'r.
A situação paÍa n > I é mais dificil de generalizar; contudo, é claro que ÂI(2, t) deve de
ser zero em algum ponto.
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TABEII\ 5.28
A profundidade abaixo da qual a perttrbaçâo no gradiente é moor do que lmKm-t e g,lmKm-r
após uma variaSo instamânea da teryerdura à superficie de lK t mos únís (adaptado de Haenel et
al., 1988).












No caso especial de n: 2, LT1- = -ÂTtz: - ÁT tem-se:
ÂI(z,t): ÂT(zcrt)* 
"rrp 
Cx) texp(-x) - (t/ú) (5.e)
onde x : */}ort. A eq (5.9) é zero à profundidade z^, a qual é independente da grandeza de
ÂT* dando paÍaz-^: {1+og tn z.
Uma função ternporal arbitrária da variação da ternperatura à superficie pode ser
modelada por uma série de variações em degratr (Bech 1977). Contudo, em vez de se utíizar
uma série de fi'rnções em degrau, mútas vezes pode ser conveniente utilizar solu@es analíticas
para casos especiais.
Para uma variação linear da temperatura à superficie, com Tn constante para o tempo




da temperatura (Carslaw and Jaeger, 1959) e a da perturbação do gradiente são,
respectivamente:
LT(z,t): bt (t + *tzoltl erfc(zl.'l@a0) - zttl@ort) exp(th,1q+cr0» (5.10)
LT(z,t) : bt fzlaterfo( ztlgo,rt)) - zJ,,l(nat) expÇ*1,,1@ut)) (5.1l)
As perturbações na temperatura do subsolo e no gradiente deüdo a uma variação da
temperatura à superficie sinusoidal (ÂT" cos rot) com período P:2nlae fi:rando A: z(111l2g,)v",
B: (ot - A), são:
N(r,t) : ÀTo e-A cos B (5.12)
N(z,f): -LTo(Nz) e-A Jsen B - cos Bl (5.13)
O comprimento de onda L, e a velocidade de prop4gação S da perturbação são dadas,
respectivameúe, por L2 = 4tto'P e 52: AnolP;quando z:L,^T(L, t) = 0,002ÂT. cos2z[(tfp)-
lJ, que tem um máximo para o,002^T.. e tabela 5.3 mostra a perturbação criada na
temperatura e no gradiente a várias profundidades deüdo à variação sinusoidal da temperatura
à superficie, de amplitude lIÇ para vários períodos que oscilam desde t dia até 1000 anos,
sendo a difusiüdade térmica de lmm2s r.
Lachenbruch (1959) e Mundry 0974) apresentam soluções mais gerais paÍa uma Terra
em camadas planas. Birch (1948) e outros investigadores posteriores apÍesentaÍam soluções
sob a forma de sobreposição de equações do tipo de (5.a) e (5.5) para histórias climáticas mais
gerais. Clauser (1984) utilizou o método da transformada de Laplace paÍa o efeito de uma
função harrrónica datemperatura à zuperficie Duma camada plana da Terra. (WanS et al., 19g6)
u§aram a técnica da inversão no domínio da frequência que e válido para um meio em canradas
em que a condutiüdade térmica pode variar linearmente no interior de cada camada.
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Vários outros efeitos transientes da temperatura à zuperficie têm sido modelados,
incluindo o efeito do calor latentg carasterístico das regiões geladas (Lachenbruc[ l9g2). Os
esquenra§ numéricos mais fledveis para resolver equações às derivadas parciais - diferenças
finitas, ele,rne,lrtos finitos e elementos fronteiros - adaptam-se a equações de difusão e podem
ser utilizadas quando as propriedades das rochas exibem complicadas heterogeneidades ou
quando a temperatura à superficie tem variações espaciais compücadas, requerendo modelos a
duas ou três dimensões.
TABELA 5.3
Perturbação na t€mPeraura e no gmdime dwido a uma rariação sinusoidal da terperürn à superficie
cuja amplitude ó de lK; cÍ, = knn2s-l, ÂT om mK e ÁF em mKm-r (adaptado de tlaenel et al., lggg).
tlP dm)
Período






































































































































































A maior utilização dos modelos da variação temporal da temperatura à superficie é para
detectar e registar os efeitos paleoclimáticos.
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O problelna e o perigo de ignorar o que à primeira üsta parece ser uma insignificante
variação da temperatura à superficig é, por vezes, mais importante do que aquilo que se pens4
pelo que é necesúrio u§ar o dewio padrão do gradiente térmico loca! obtido pelo método dos
mínimos quadrados a partir dos dados T (z) como medida da fideüdade e qualidade do
gradie,nte regional. Este facto está ilustrado na Fig. 5.5.
O gradiente térmico de equilíbrio típico de 15 mKm'r de um escudo pré - Câmbrico
pode ser perturbado por variações climáticas como, por exerrplo, a pequena Idade do Gelo,
também esquematizado na Fig. 5.5. Medições da temperatura repetidas num furo com .ma
profrrndidade de 300 m e oom intervalos de l0 m pode originaÍ os pontos T(z) mostrados na
Fig. 5.5: a curvatura pode ser vista claramente na parte superior do firo e, na agsência de
informação local duma variaçâo climátic4 os dados recolhidos nos 150 m zuperficiais pode,rr
ser rejeitados e dar origem a um gradiente de 20 mKm-r no intervalo 150 - 300 m. Contudo, se
os dados recolhidos no firro só fore,m úilizados entre os 300 - 450 rn, o gradiente pode ser de
l? ÍnKm'r.
Birch (1948) indicou a importância de coúecer os detalhes paleoclirnáticos nos
registos de tenrperatura dos ultimos 106 anos. IMais recentemente, a importârcia da variação
clirnática do Holocenio tem sido considerada ( CermalÇ l97l; Jessop, l97l; Beclq 1977;
Clauser, 1984).
Beck (1977) reviu de maneira sunuária as maiores linhas de evidênci a paÍa inferir
variações paleoclimáticas globais e inferir a história da temperatura à superficie da Terra. O
seu modelo de variação consiste em seis variações err degrau na ternperatura à zuperficie g no
ultimo milénio, duas variações lineares suaves com o tempo (tabela 5.4). Infelizrrente, a
teuperatura no furo representa uma resposta às variações da teÍnperatura sobre uma pequena
área da superficie da Terra e, portanto, pode ser de pouca utilidade para estudos climáticos
globais.
CorÚudo, ha uma certa incertea,ÍBvariação temporal da temperafura à nrperficie. Os
efeitos paleoclirnríticos parecem variar com a latitudg a difirsiüdade térmica e o intervalo de
profundidade onde são efectuadas as medições de temperatura. Num furo, a DFC pode ser
calqrlado paÍa os intentalos de profundidade, onde a condutiüdade térmica seja constante.
Contudo, a densidade do fluxo de calor determinada por este processo podg frequentementg
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ser diferente ern cada intervalo de profundidade deüdo a várias fontes de pertuóação oomo,
por exemplo, heterogeneidades na condutiüdade térmic4 refracção do calor, movimento de
fluidos e efeitos climáticos.
TEMPERAruRA fC)
I4 6


















Xlg. 5.5 O gfadienle em regime estacionário com nm limite de erro de 20Zq oonjuntamente oom a
temperaura peÍ0úada devido à wriação de teryeratura à superflcie apresentada A linha recta foi determinada
pelo método dss mínimos quadráticos FÍa ura profirndidade compremdida entre 150 - 300 m.
Um tratamento mais recente foi referido por Nielsen (1986) que usou a tecnica proposta
por Tarantola e Vallette (1982) para inverter, co4iuntamente, dois ou mais gráficos T(z) para
diferentes tempos permitindo-lhe calcular não só a DFC mas também informação mais precisa
árceÍc,a de variações climáticas passadas.
Nas inversões da Fig. 5.6 a variação de 5K é claramente eüdente na reconstrução do
clima passado; contudo, a variação em degrau que ocorreu 1000 anos antes do presente não é
ll0
bem determinada. Por outro lado, a DFC é bem resolüda porque a condutiüdade térmica é
bem coúecida e forte,mente constrangida.
TABEIÁ 5.4
Símeso feita por Erlk(1977) duma raria$o climática global para conigir a DFC (adaptado de
[Iaenel etal., 1988).







4,0 97000 -5,7 E1000 -9,0 65000
-1,3 52000 -1,9 44000 -3,0 35000
5,3 15000 717 12000 12,0 10000
0,7 10000 l,o 8700 1,5 7000
4,7 3000 -1,0 2500 -1,5 2000
0,3 1500 0,5 1200 0,75 1000
-0,006oCa-' 1000-750 -0,0lOoCa-t 870420 {,0l5oca' 700-500
0,02oca-r 220-150 0,032oCa-' 190-125 0,05"Ca-r r50-100
Se os dados da condutividade térmica não são coúecidos, o valor deve de ser
estimado. Se escolhermos um valor incorrecto e fortemente constrangido, o rezultado é um
valor incorrecto da DFC tal como se pode ver na Fig. 5.6@; se, conhrdo, um valor incorrecto
da condutiüdade térmica é escolhido mas pouco constrangido, obtonos um valor mais razoável
da condwiüdade térmica e da DFC. Os resultados são mostrados na Fig. 5.6(D). A separação
no teÍnpo e,lrtre os dois registos T(z) é pequeno e, neste caso, a diferença entre os dois perfis
invertidos não é significativa.
Contudo a solução inversa não é única e não é perfeitamente resolvida. Seguidamente,
usando a tecnica para calcular o clima passado a partiÍ dos perfis T(z), a solução
correspondente tem uma carasterística geral que está relacionada com a característica geral da
variação climática que pode ser minimamente coúecida a partir de outras eüdências, para
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locais onde as fontes de perturbação são mínimas, fortalecendo a relação que o paleoclima
afwta significativamente o valor daDFC.
Contudo se há vários perfis T(z) separados no tempo, o problema é muito melhor
constrangido e é possível obter mais dados sob um período de tempo relativamente curto.
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DFC (mwm.zFo,o+90 61,2ts,4
o & & @ @
TEMPO $ITES D0 PRESENTE (anos)
XIg. 5.6 Resultados da inversão de um gráfico T(z) pra um meio homogéneo com F3 Wm-rK'ro c=1,2
m2sr proürgo de calor3 IrWm3, DFC=60 mWm-2 em regime estacionário sendo perturtado ponrma srúita
vaÍiaÉo de 5 K na temperatuÍa há srperffcie à 1000 anos atrás. (A) O pefl T(z) (-) em que a tempenÍuÍa foi
medida com inteÍvalos de l0 m num furo oom rrmâ profrrndidade de 600 m, conjuntamente oom o perfil da
diferenp de te,mperatura 0inha sólida) elrtre os dados T(z) actuis e a série de dados ohidos há 16 anos atrás.
(B) - (D) Os resultados usando dados de entrada tal mmo os oonstrangimenlos no clima passado de t2 "C para
2800 anos aÍtes do presente e t 0,01 "C para uma data anterior a esta As cuÍvas mostram o clima passado que
foi elculado (linha oentral) com o dewio padrâo (lrnhas exteriores). (E) é idêntico a D excepto nos limites do
eÍro.
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A variação climática tem sido considerada como uma fonte de perturbação em muitas
determinações da DFC. Tal como no caso em regime estacionário, M dificuldades em
relacionar a maioria dos dados paleoclimáticos, sob a forma de temperatura do ar e estimativa
da precipitação, oom a temperatura média anual à superficie. Por outro lado, variações na
circulação de aguas que acompanha o recuo dos glaciares continentais pode afectar maiores
profundidades do que os meçanismos de condução ou atenuar a temperatura à superficie mais
rapidamente, dependurdo dos detalhes do flr»ro da águr,. Beck (1977) e Vasseur et al.(1983)
mostraÍn a importância de realizar uma amostragem corecta das propriedades das rochas com
üsta a obter uma efectiva correcção climática.
5.2- PERTTIRBAÇÔES DEVIDO AO MOVIMENTO DAS
Ácuns SUPERFICIATS
As perturbações térmicas discutidas anteÍiormente e causadas por efeitos do terreno,
evolução do terreno, heterogeneidades na condutiüdade, e variações paleoclimáticas têm todas
sido modeladas usando as equações da condução do calor. Mas as perturbações na densidade
do fluxo de calor pode também rezultar de processos advectivos associados ao fltrxo de âgua.
O fluxo de águas superficiais, que pode ter um efeito directo na determinação da
densidade do fluxo de calor mm furo, pode ser classificado em três üpos @nrry, l98 ): (a)
movimento da áSoa no interior do furo, (b) perda ou ganho transiente de água através das
fracturas da rocha feitas durante as perfirrações, e ( c) o fluxo de água affavés das fracturas ou
poros das rochas viziúas do furo.
Os sistemas de flrxo de agua zuperficial bidimensionais e tridimensionais são mais
complicados de avúar e estudaÍ do que os fluxos verticais unidimensionais, e os seus efeitos
térmicos são mais dificeis de recoúecer. O problema é complicado se a determinaçao da
densidade do fluxo de calor é feita em locais isolados e em rochas relativamente impermeiíveis
de forma a que não haja sistemas de fluxo de agua a intersestarem o furo. Nestes casos, o perfil
T(z) e a determinação da densidade do fluxo de calor têm a aparência de um legítimo fluxo de
calor condutivo. Contudo, a densidade do fluxo de calor pode ser significativamente mais alta
ou mais baixa" ou fortuitamente igual à densidade do fluxo de calor regional. A Fig. 5.7 mostra
l13
dois modelos de simulação realizados por Smith e Chapman (1983) ilustrando várias
perturba@es térmicas que foram originadas por sistemas de fluxo de águas nrper§ciais
bidimensionais.
Quando há grandes dificuldades em recoúecer e corrigir as perrurbações advestivas em
esnrdos de densidade do fluxo de caloq a seguinte generalização pode ajudar @omenico e
Palciauskas, 1973; Smith e Chapman, 1983):
- Para rochas de baixa permeabilidade (permeúiüdades intrínsecas <lo'17m2 ) e com
uma topografia suavg as velocidades das águas superficiais são também pequenas para afectar
de forma significativa a redistribuição do calor por advecção.
- A fansição de condução para advecção é uma situação complicada. Erúão, a
determinação da densidade do flr»co de calor ern rochas de perrreúilidade >l0tsm2pode ser
calculada por efeitos advectivos.
- Quando os efeitos advestivos são significantes o regime térnrico é afectado pela
configuração topográfica do curso de águq gratdezae distribuição espacial da permeabilidade,
anisotropia hidraulica e profundidade do fluxo activo.
- Aquíferos produzem perturbagões significativas no campo térmico das bacias
sedimentares, rnas apenas se a perrreabilidade do meio viziúo é zuficiente,mente grande paÍa
permitir uma adequada caÍga e descarga a partir do aquífero.
- Se as rochas que cobrem o aquífero têm baixa permeóilidade, o regime térmico no
seu interior pode ser dominado pela condução mas a DFC deduzido pode difeÍir
significativame,lrte do fluxo regional. Diferenças na densidade do flt»ro de calor em secções do
furo acima e úaixo do sistema fracturado onde pode haver flr»ro de água podem ser utíizados
para calcular detalhes desse mesmo fluxo @rury e Lewis, 1983).
- O regime térrrico no interior duma região de topografia moderada e permeabilidade
variando espacialmente é complexo. AssinrL precauções devem ser tomadas quando se












































IIg. 5.7 Efeito térmico do fluxo das águas $ryeÍficiais. Modelos de simulaÉo do fluxo numa Íegião
com 40 km de laÍgura e 5 km de profundidade obtido em um gradiente hidráulico de I km. (A) ConfiguÍaÉo
geotérmica (superior), gúficos T(z) e o gradieile g@térmico paÍa tÍês posi@ na hcia §edimentaÍ (inferior).
A região sombÍeada nos corts r€pÍes€nta um aqulfero de pemrebilidade lOram2 circundado poÍ rrm meio de
peÍmeabilidâde l0{7 m2. Acima do aquÍfero o fiüo'a' mosra um aumento do gradiente oom a profurdidade,
€racterístico de uma zona de @Íga, *C' mosha uma diminúÉo do gradiente com a profundidade,
característioo de uma zana&, descarga. Abaixo do aquÍfso os gradientes em todos os fiuos são oonstants com
a profundida& e iguais. (B) DistribuiÉo da permebilidade, seses isotérmicas, perfil da DFC e gráficos de
T(z) e o gradiente para três localiza@ na bacia sedimentar. Os irterrralos de prdmdidade sombreados nos











sJ- pERTuRBAÇôns DEvIDo À coNvncÇÃo LrvRE
Há dois tipos de convecção que devern de ser considerados quando se utilizam furos
para determinar a DFC: a que é induzida no furo pelo facto de introduzir um elemento de
medida; e a que rezulta de o gradiente térmico regional excede o gradiente de temperatura
crítico do fluido no furo.
O gradiente crítico (isto é, aquele acima do qual ocolre a convecção liwe) para um
meio permerâvel depende de duas classes de p4râmetros - os que são inerentes ao meio e os que
são inerentes ao fluido. Estes parârnetros podern ser combinados paÍa dar un número
adimensional denominado por nrimero de Rayleigtr, Ra'. Para umâ dada geometria e condições
de campo existe um primeiro parâmetro que determina o início da convecção e que é o
primeiro número de Rayleigtr, Ra"r.
Para a convecção liwe em regime estacionrârio, trtuna camada permerâvel de ortensão
hoúontal irúnit4 e delimitada por duas formações impermeáveis e perfeitamente isoladas
separadas por uma distância fintta Lz, e com a superficie inferior mantida à temperatura ÂT
acima da tenrperatura à nrperficie, o primeiro número de Rayleigh crítico é dado por:
Ra*1: (Lar gLTLzy(u-vr) : h* (5.14)
onde:
g = aceleração da graüdade;
cI,.: kJGq!= difusiüdade térmica efectiva do meio
k : condutiüdade térmica do fluido de saturação do meio
(pcp)r: capacidade térmica específica do fluido
crr= coeficiente de expansão volumetrica do fluido
v: üscosidade cinemática do flúdo
L = permeabilidade intrínseca do meio - a propriedade que é independente da natureza do
fluido e do campo de forças que causam o movimento do fluido @owell 1988).
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Straus (1974) definiu um segundo número crítico de Rayleigh Ra"2 acima do qual a
convecção passa a ser instável ou tuóulenta. Nessa definigão o gradiente térmico não aparece
explicitamente dado que é dificil coúecer o gradiente quando se dá a convecção já que ela
varia no teÍnpo, e porqug neste caso, as condições fronteiras requerem que as superficies
fronteiras sejam mantidas a temperaturas constantes.
Strauss e Schubert (1977) mostraram que Rai = 4tÍ2 é o seu valor máximo; no caso real
nai e considerado influenciado por propriedades fisicas variáveis (tais como a dependên cia da
viscosidade com a temperaturd. A Fig. 5.8 mostra como Rai varia com o gradiente térmico e a
espessura da formação em que as propriedades fisicas e termodinâmicas são dependentes da









oot or r.o roo
61tnl
fig. í8 Varia$o do primeiro número de Rayleigh crítico para reservatórios geotérmios de espessura
h comvários gradientes térmicos em mKm-r e com permeabiüdades nariando mm a temperatuÍa e a pressão (de










Na segunda parte do trúalho faço uma reconstrução da história da temperúura à
zuperficie de Portugal Continental.
Os dados, ou seja, os perfis T(z) que permitem fazer este estudo foram recolhidos em
cinco furos (Almeid4 1990) localizados, essencialmente, no Alentejo.
A reconstnrção da história da temperatura à superficie foi obtida como resultado da
inversão dos dados. O metodo de inversão uúlizado é o metodo de inversão no espaço
funcional (IEF) e o progrüna computacional que lhe está associado foi desenvolüdo por Shen
e Beck (1991).
Contudo, a reconstnrção da história da temperatura à superficie a partir dos perfis T(z)
não é um problema da resolução fácil. O campo de terrperattra no strbsolo está sujeito, oomo
já se referiu anteriormente, a uma extensa gama de factores: sedimentação, erosão, estrurtura
geológtca do subsolo, fltxos de águas supeúciais, üpo de cobeúura vegetal, etc.. Por vezes,
estes factores são de tal maneira eüdentes que são facilmente identificados; porénr, há
situações em que se torna dificil recoúeoê-los, identific.á-los e aplicar as correcções
necessárias.
No metodo adoptado, e para simplificar o estudo deste problerna, considera-se que o
fluxo de calor na Terra é puramente condutivo e ocoÍre segundo uma só direcção.
Simultaneamente a Terra é considerada como um meio isorópico e homogéneo; por outro
lado, admite-se que a produção de calor radiogénica é constante ao longo dos firos e a
produção de calor por fenómenos geoquímicos pode ser desprezada. A condutiüdade térmica
ao longo dos furos é considerada constante.
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I - METODOS GERAIS DE II\IVERSÃO E NNSTOUO
ADOPTADO
Para fazer-se a reconstrução da história da temperatura à superficie ([ITS) podem
utilizar-se duas metodologtas diferentes: utilizar-se um método directo ou recorrer-se a um
método geral de inversão (Bech 1992).
No metodo diresto as$rme-se que a variação da terrperatura à snrperficie é uma
variação sinusoidal e que pode ser representada por vários tipos de modelos (a variação pode
ser representada por um degrau, por vánios degratrs, ou por uma variação linear, ou elíptica, ou
hiperbólicq etc).
Associado a este método pode escrever-se um programa computacional ern que nos
dados de entrada, consta o tipo de variação da temperatura oconida à srperficie, obtendo-se na
saída um perfil T(z) sintetico, para cada um dos tipos de variação de te,mperatura ocorridas.
Estes perfis T(z) são comparados oom o perfil T(z) obtido experimentalmente num ou mais
furos; guando ha concordÍlncia entre os dois perfis podemos dizer que obtivemos um possível
modelo para avariação datemperatura à superficie no pasmdo.
Os metodos gerais de inversão assentam na teoria dos mínimos quadrados e podem ter
três vertentes diferentes: a inversão espectral (IE), a decomposição dos valores singulares
(DVS) e a inversão no espaço funcional (tEF).
O suporte tórico destes três metodos de inversão é a toria da condução do calor numa
Terra lateralmente homogeneq com propriedades térmicas (condutividade térmica e capacidade
ternrica mássica) dependentes da profundidade; admite-se ainda que a história da temperatura à
superficie e a densidade do fluxo de calor tanrbém são lateralmente homogeneas. Quando os
dados recolhidos nos furos são perturbados por alguns factores perturbadores facitmente
identificados somo, por exemplo, o movimento de água não se devem efectuar reconstnrções
da HTS utilizando estes metodos (Shen et al., 1992).
Os três métodos de inversão, atrás referidos, envolvem duas etapas fundamentais: a
pwametrizaçáo das equações teóricas e a estimativa dos valores dos parâmetros envolvidos em
cada método. Como há uma variedade de percursos paÍa executar estas duas etapas, as
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soluções obtidas por cada um dos metodos são, na maioria das vezes, diferentes, não obstante
poder haver situações em que há uma só solução para cada um dos metodos.
Na IE as propriedades termicas (condutividade térmica e o produto da massa volúmica
pela capacidade termica mássica) são consideradas como parâmetros e as incertezas que lhes
estão associadas úo tomadas eur consideração na inversão (Wang et al., 1992). Este metodo é
de grande aplicúilidade quando os eÍros associados às propriedades térmicas são grandes e
sistemáticos. Por outro lado, há a incorporação de uma função de atrtocovariância cujo
objectivo é faz.er oom que se obtenha uma só solução. No erúanto, dado que em muitos
problemas práticos, incluindo a inversão dos perfis T(z) obtidos em furos, a função de
antocovariância não é suficiente parafazer coin que a solução seja únicq então, há necessidade
de incorporar infonnação a priori.
A IE é forrrulada no espaço discreto (isto é, a estimativa dos parâmetros assenta na
discretiza@o dos mesmos - e.g.os registos de terrperatura são descontínuos) e a história da
temperatura à zuperficie é estimada no domínio das frequências de Fourier (Wang et al., 1992;
Shen et a1.,1992).
O metodo da dwomposição dos valores singulares (DVS) só é aplicavel a problemas
lineares, pelo que, as propriedades térmicas do meio têrr de ser bem corúecidas. Este facto não
é muito restritivo na aplicúilidade do metodo porque é possível de aplicar sempre que os eÍros
associados às propriedades térmicas não forem sisternáticos; por outro [ado, os seus efeitos
podem ser minimizados pela incorporação de constrangimentos àHTS. As soluções obtidas por
este método tê,m duas compone,lrtes: uma gue ooÍresponde às variagões de pequeno período e a
outra que corresponde às variações de maior período. Para que a solução seja única e estrível é
necesúrio desprezar a compone,nte que corresponde as variações de pequeno período, o gue
teÍn como consequência uma diminuição do poder de resolução associado ao método
(lúareschal and Beltrami, 1992).
O método de inversão no espaço funcional (EF) (Shen and Beclq l99t) foi a
metodologia adoptada neste trúalho, pü& inverter os dados obtidos ern furos portugueses:
Este metodo é aplicavel a problemas não lineares e os parâmetros adoptados são as
propriedades termicas do meio (a condutiüdade térmicq a difusiüdade térmica e a capacidade
térmica do meio), a densidade do fluxo de calor, a produção de calor radiogénica e a
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temperatura à nrperficie que, conjuntaÍnente com a condutiüdade térmica, controla o perfil
T(z) em regime estacionário. Os erros associados a estes parâmetros são considerados na
inversão. O método da IEF é formulado no espaço funcional e a história da temperatura à
superficie é estimada no domínio temporal (Shen et al., 1992).
Neste método, após ter-se escolhido os parâmetros há necessidade de escolher um
modelo que melhor se adapte aos dados. A escolha do modelo é, geralmente, formulada como
um problema de optimização, em que é criada uma função residual que nos dá a diferença entre
os dados de saída e os dados de entrada. O objectivo é ir alterando os valores dos dados de
entrada paÍa que a funcão residual teúa um valor mínimo. Nos problemas de inversão dos
perfis T(z) a frmção residual é:
x'(m) : Yr(d -d")t (d -d") (1 .1)
onde d é o vector dos valores previstos pelo modelo, do é o vector dos valores dos parâmetros
de entrada.
Na maior parte dos problemas práticos, nomeadamente, na inversão dos dados de
temperatura ob,tidos em fi.ros, a função residual é insuficiente paÍa que a solução seja única e
estável. É, por isso, essencial impor atguns constrangimentos ao modelo, e a incorporar
informação apriori.
Os constrangimentos são o desvio padrão (o), que vai modelar a amplitude da variação
da [ITS, e um factor de correlação te,mporal (r"), que faz com que a solução não tenha
variações muito bruscas e repentinas.
Na incorporação de informação a priori podem registar-se algumas dificuldades. Por
exemplo, a estimativa das variagões da teÍnperatura à superficie no passado preszupõe que
sejarn coúecidos: a componente transiente e a componente estacionária da temperatura à
zuperficie, a densidade do flr»ro de calor na base e as propriedades térmicas do meio. As
propriedades térmicas podem ser obtidas ou por medição in situ ou por metodos lÚoratoriais;
a densidade do fluxo de calor na base e a componente estacionária da temperatura à superficie
podem ser calculadas através da partê inferior do perfil T(z) associado a cada furo. A principal
dificuldade consiste na determinação da componente transiente da temperatura à zuperficie,
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pois medigões directas só foram feitas num passado múto recente (algumas centenas de anos)
ou, erúão, estão limitadas a uua localizacfio espacial muito restrita.
O algoritmo associado à IEF recorre ao metodo das diferenças finitas (I\DF). Este, é,
desde há muito, recoúecido como potencialmente aplicrâvel às conecções topográficas e
climáticas ([Iae'nel, l97};IGppelmeyer and tlaenel,1974; Sclater d d. , 1970; von Herzen et
a1.,1974). O MDF é um metodo conceptualmente simples, que permite modelar de uma forma
flexível as temperaturas ao subsolo. Por outro lado, esta metodologia permite incorporar
variagões na condutividade térmic4 assim como construir modelos a duas ou três dimensões
mas que no presente trúalho não vão ser consideradas. Este metodo é também apliúvel a
problemas dependentes do tempo (e. g., variação da ternpe,ratura à strperficie).
O programa computacional utilizado na resolução do algoritmo é um programa iterativo
que foi adaptado por Safanda (1992). Para cada um dos par'ametros do modelo, é estipulada
uma função residual mínima; quando a diferença entre os valores dos parâmetros obtidos entre
duas iterações consecutivas é menor que o valor da função residual pré-definida, a
converg&rcia é atingida e a parte do cálc'ulo está conclúda. As variáveis de saída neste
programa são as me$nas que os parâmetros de entrada.
Nos dados de entrada o valor atribúdo à conduüüdade térmica foi de 2,8 WmK. Este
valor a priori assenta no pressuposto que a estrutura geológica do intervalo de proftrndidade
estudado teÍn uma composição relativame,nte homogénea pelo que o valor da condutiüdade
térrrica ao longo do furo softe ape,nas pequenas variações. Por outro lado, este valor é
utilizado para todos os furos porque neste trabalho se descoúece a distribuição real da
condutiüdade térmica com a profundidade.
Ao longo do firo também se atribü um valor corutante à capacidade termica mássica
(2,8 JK'tÍn3) assim como à tora de produção de calor (2 x l0{ W-o). Este valor foi calculado
a partir da relação entre a produção de calor e a velocidade das ondas sísmicas (Rybach and
BuntebarttU 1982). No vector, d", também se considera uÍna componente estacionária da
temperatura, u& para cada furo e admite-se que a densidade do fluxo de calor na base do furo é
constante.
As principais vantagens e dewantagens associadas a estes metodos de inversão são
(Lachenbruch and Marshall" 1986):
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VANTAGENS
I - As varia@es climiâticas de longo período são preserrradas e as perturbações de
pequeno período são progressivamente filtradas; a Terra ú regista as variações climáticas de
maior importância.
2 - As anomalias de certas quantidades geofisicas registadas no subsolo podem ter uma
consequ&rcia termofisica diresta das variações da temperatura à zuperficie que ocorreram no
passado, ou serem uma consequência de efeitos anfopogénicos tais como urbanização ou
deflorestação, movimento de râguq práticas agrícolas, etc. É necessário Ter-se alguma
informação adicional para que se possam discernir os efeitos antropogénicos da verdadeira
variação clirnrâtica regional.
3 - A informação da história da temperatura à superficie de um local pode ser re-escrita
sem um compücado apaÍato instrumental.
DESVANTAGENS
t - As observações, assim como a recolha de informação, requerem furos, e o preço
destes pode ser elevado; contudo mútos furos que já existarn podem ser utilizados, sem um
substancial acréscimo dos custos.
2 - A reconstruçâo do clima passado é ambíguo nos detalhes.
3 - A relação entre a temperatura do solo e do ar ainda não é muito bem compreendida.
Pode concluir-se que a temperahra das rochas no subsolo não é o único registo do
clima passado, nem sequer o mais utilizado. Os registos metereológicos são o zuporte de
modelos computacionais complexos utilizados para prever como o clima pode variar como
resultado de uma extensa variedade de factores (por exemplo, o efeito de estufa). Estes
modelos computacionais designados vulgarmente por modelos gerais de circulação, ou MGC,
são complicadas simula@es da resposta da Terra às variagões que ocorreram quer provenientes
da actiüdade humana quer devido as variações naturais. Uma característica destes MGC é que
são reversíveis, tanto podem fazer preüsões do futuro como do passado. Mas um problema
que lhes está associado é a falta de calibração dos resultados obtidos. Então, é de todo o
interesse arranjar outros modelos que façam preüsões do clima futuro ou reconstruções do
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clima passado. Os modelos de reconstrução da HTS com base em dados geotérmicos são um
desses modelos procurados e permitem comparar resultados obtidos por diferentes
metodologias.
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2 - DESCRTÇÃO DOS DADOS
2.1- CARACTERTZAÇÃO DOS FUROS
O anrbiente geológico que circunda os frros deve de ser estudado e coúecido, para
que seja possível compreender algumas anomalias do perfil T(z) que não são causadas por
variagões climáticas. Neste trúalho foram uülizados cinco furos com o objectivo de fazer uma
primeira determinação da história da temperatura à zuperficie err Pornrgal Continental. Os
cinco furos e as respectivas coordenadas são: '
Alperchina l:37 38' 2l" N; g3o l1' 55" W
Alperchina 2:37 37' 49" N; 08o 1l' 56" W
Santo Aleixo: 37" 59' l0"N; 0T 09' 45" W
Rocha Grande: 3T 30' 18" N; 0T 42' 4l" W
FonteIvlaço: 40 08' 5l" N; 0T 45' 13" W
' 
Todos os furos se enconfiam na zona de Ossa-Morena excepto o de Fonte Maço, que
se localiza na zona, Centro-Iberica (ver Fig.2.l).
A zona de Ossa-Morena é limitada a norte pela zona Centro-Ibérica e a sul pelo
cavalgamento de Ferreira do Alentejo - Ficalho. Abundam as fornrações pré-câmbricas e
cânrbricas, e rochas vulcânicas e plutónicas. O PrêCânrbrico é formado por rochas gneisso-
magmáticas, metamórficas mais antigas, € poÍ uma série zuperior'flischóidd', designada por
série negra. Nesta serie negra úundam essencialmente os cálcarios, xistos, grauvaques, xistos
negros, anfibolitos e migmatitos. O Cânrbrico assenta discordantemente sobre o Pré-Câmbrico
e é rico em vestígios de trilobites (Roque et at. 1996).
A z.ona Centro-IbeÍica é limitada a norte pela formação galaico-transmontana e a sul













f,'tg. 2.1: l-cratiza#o dos furos em PoÍugal Continental (adaptado de AlmeidA 1990).
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Sobressai uma grande unidade estratigráfica coúecida por complexo xisto grauvaquico
e anterior ao Cànbrico, constituída por xistos e grauvaques oom níveis esporádicos de
conglomerados e calcários. Nesta zoÍa apdÍecem xistos muito fossilíferos do Ordiücico, e
xistos negros e xistos, arenitos e quartzitos do Devónico Inferior @oque et al., 1996).
A profundidade dos furos oscila entre os l55m e os 485m. O furo menos profirndo é o
de Alperchina 2 e o mais profundo é o de Rocha Grande.
Após fazer-se o furo terr de se esperaÍ que se atinja o equilíbrio térmico. Na verdade ,
deüdo ao movimento do flúdo de arefecimento (normalmente lamas), tuâ uma uniformização
da temperatura de tal modo que a parte inferior do flrro arrefece e a parte superior aquece. Os
furos utilizados neste trúatho estão em equilibrio térrrico e cheios com râgua As temperaturas
foram medidas de l0 em l0 metros utilizando-se runa resistência de platina com uma precisão
de 0,0MK e uma exactidão de 0,01K.
2.2- DADOS OBTIDOS




valores da temperfrrra em fimção da tenperatura registados em cada ftro.
TEMPERA ruRA cc)PROFI.'NDIDADE
(m) Rocha Grande Alperchina I Alperchina 2 Sf Aleixo Fonte Mago
25 19,05 18,53
35 19,25 18,94 13,09
45 19,54 18,94 13,39
55 I9 72 19,32 13,73
65 20,15 lg,4g 14,02
75 20,55 20,32 19,70 20,27 14,34
85 20,64 20,73 19,84 20,39 14,63
95 20,76 21,01 20,19 20,50 14,92
105 20,99 21,45 20,29 20,67 15,17
lt5 21,06 21,65 20,55 20,87 15,43
125 21,22 2l,gl 20,63 21,05 15,65
135 21,39 22,22 21,o2 21,29 l5,gg
145 21,56 22,55 21,24 21,50 16,1 1
155 21,71 22,77 21,45 2t.72 16,37
165 2l,gl 23,15 21,93 16,54
r75 22,09 23,36 22,10 16,75
I85 22,30 23,65 22,29 16,97
195 22,50 23,90 22,53 17,21
205 22,73 24,23 22,75 17,42
215 22,93 24,45 22,89 17,63
225 23,14 24,75 23 ,l I I 7,83
235 23,39 24,90 23,41 18,02
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245 23,60 25 I 5, 23,52
255 23,95 25,31 23,69
265 24,05 25,59 23,97
275 24,40 25,78 24,12
285 24,63 26,00 24,34






















Valoros atribuídos à corryonmte estacionriria da tonrperahra à superficie, ü", à coryonelrte
tmsiote datornperatura à superficie, v" e à densidade do fluxo de calorna base, qr.
Rocha Grande Alperchina I Alperchina 2 Sto Aleixo Fonte Maço
u^ ("c) t3 l9 t9 17 13,5
% ("c) t3 t9 t9 t7 13,5
qr (Wm') 0,07 0,07 0,07 0,07 0,07
l3l
3 - RESULTADOS OBTIDOS
O programa de inversão utilizado no trabalho dá como dados de saída os valores da
condutiüdade térmica ao longo do firro, a produção de calor radiogénic4 a temperatura à
zuperficie ao longo do tempo e um perfil de temperatura T(z) sintético.
Analisando a Fig. 3.1 podemos comparaÍ a história da ternperatura à zuperficie obtida
paÍa os cinco furos utilizando como arne,ertezaassociada à condutiüdade térmica 0,5 WrnK e
O,M K para os valores da temperatura registadas ao longo do furo.
Relativamente ao gnâfico da IITS o primeiro valor considerado reporta-se ao ano de
1700 e o ultimo valor considerado varia de firo para furo. O qiterio utilizado escolher até ao
valor que tivesse nma me,nor racerteza associada. Simultaneamente foi construído um gráfico
da diferença relativa de terrperatura que dá a diferença entre o valor da temperatura relativa














XIg 3.1: ReconstruÉo dâ IITS (história da temperatura à superficie) paÍa o§ cinco firos considerados
neste trúalho, em que os dewios padrão adoptados sâo 0,5 W/nK para a conôfividade térmie e 0,MK pra a
temperatur4 as§m como as difere,nças de tençeratura relatiras. A diferenp relativa de tenPeratuÍa é calculada
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f,lg 3.1: (cont)
No furo Rocha Crrande veÍificamos que a estimativa da HTS mostra uma tendência de
aquecimento desde o século XVItr até ao presente. Em Fonte Maço há uma leve tend&rcia de
aquecimento até meados do século XD( depois há um acentuado arrefecimento até à década de
70-80 (do nosso século) invertendo-se a situação até aos nossos dias. No Alperchina I há um
acentuado arrefecimento desde o século XVIII até 1900 este decréscimo na temperatura é da
orde,nr dos 1,8 oC após o que há um aumento da temperatura até meados da década de 70;
seguidamente há uma ligeira tendência de arre,fecimento. Em contrapartida o Alperchina 2 exibe
un açecimento até, sensivelmente, 19@; este aquecimento é da ordeÍn dos 1,4 
oC. De 1900
até 1960 ha um arrefecimento da ordem de I oC e, posteriorme,nte, há uma ligeira tendência de
aquecimento. No firo de Santo Aleixo há um arrefecimento desde 1700 até 1900. Este
arrefecimento i sensivelmente, de 2 oC; após esta data a estimativa da IITS exibe um certo
aquecimento até aos nossos dias ern que o aum€rúo da ternperatura é da ordem dos 3 
oC.
Nos resultados obtidos verifica-se que a condutiüdade térmica não é constante ao
longo do ftro (ve,r Fig. 3.2). Os valores ob,tidos são os que melhor se adaptam ao perfil T(z)

















































Í'ig 3.2: Valores da condltividads térmica em funÉo da profundidade, obtidos a posteriori. (l+)




























Verifica-se que os valores da condutiüdade térmica na maioria dos furos oscila enúe I
e os 4,5 14l/mK o(ceptuando Fonte Maço em que o intervalo de valores oscila errtte 2,'15 e
2,90 WmK. Dos gráficos verifica-se que a partir de uma determinada profundidade a
condutiüdade térmica é constante. Esta profirndidade varia de furo para furo e tem a ver com a
profundidade da ultima leitura da temperatura. E de notar que o menor intervalo dos valores da
conduüüdade térrrica está associado ao furo de Fonte Maço.
O perfil T(z) sintetico obtido para cada furo é a soma de duas componentes: a
compotrente estacionária da temperatura à nrperficie (u") e a componente transiente da
temperatura à superficie (v,). A função residual é a difere,nça €ntre o perfil T(z) sintetico e o






























































































XIg. 3.3: (a) Perfis de temperatura sinláicos Fra os cinco furos estudados; @)Função resiúral (i.e.,




Analisando os perfis T(z) conjunlamente com a firnção residual verifica-se que o furo de
fonte Maço apresentauma curva ligúamente côncava seÍldo isto indicação de arrefecimento, o
que está de acordo com a reconstrução da HTS. Todas as outras são ligeiramente convexas
indicando aquecimento.
Na Fig. 3.4. podem ver-se os resultados do mesmo tipo de cálculo mas considerando,
agora que a incerteza da condutiüdade térmica é de 2 W/mK e a incerteza associada à





































































X'tg 3.4: ReconstnrSo da IITS paÍa os cinco furos da Fig3.l mas em que as incertezas associadas são
'2,0 w/mK rElÍz a onúúividade térmica e 0,10K paÍa a te,mp€ratur4 assim como as respectivas diferenças de

































































A estimativa da IITS obtida na Rocha grande revela uma tendência de aquecimento
desde 1700 até, sensivelmente, até 1970; este aquecimento é da ordern dos l,6o C; após aquela
data há um ligeiro decréscimo da tenrperatura até à década de 80. Em Fonte Maço a situação é
ligeiramente diferelrte do caso anterior: até meados do sesulo )(D( há um tenue aume,lrto da
tfiiperatura, após o que se verifica uma tendência de arrefecimento até aos no§so§ dias. No
furo Alperchina I a estimativa da HTS exibe uma ligeira tendência de arrefecimento até meados
do seculo )O( e depois um ligeiro aquecimento até à decada de 80. Em contrapartida no
Alperchina 2 a oscilação da IITS é precisamente oposta à situação anterior: há um ügeiro
aquecimento até meados do século )O( e depois um ligeiro arrefecimento até aos nossos dias.
Por finU a estimativa da HTS feita com base nos dados recolhidos no furo de Santo Aleixo
permite-nos verificar que a temperatura manteve-se praticamente constante até sensivelmente
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1880 ou, para sennos mais rigorosos, houve uma ligeira diminuição da tempoatura que oscila
enúe 0,1 - O,2oC;após esta dataatemperaturatem vindo a subir até aos nossos dias.
Relativamente à condutiüdade térmicq verificamos que nos cinco firros ela oscila entre
1,5 e os 3,5 WmK. Podemos ainda verificar que aos furos que ooÍre§ponde uma menor
amplitude nos valores da condutividade, esta tarnbém vai estúilizar a uma profundidade
menor: é o caso de Fonte Maço; por outro lado, a condutiüdade no Alperchina I e no Rocha
Grande oscila enfie 1,5 - 4 W/ÍnK e 1,5 - 3,5 W/ÍnK e a condutividade só vai estabilizar à
profundidade de 400 e 500 metros, respectivamente.
Observando o perfil T(z) e a função resídual @ig. 3.5) verifica-se que tem um
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4 - DISCUSSÃO DOS RESULTADOS E CONCLUSÕES
Antes de iniciar-se a análise dos resultados obtidos por inversão é de toda a relevância
faz,er wabreve consideração quanto às incertezas associadas aos dados de enúada bern, assim
como aos valores dos constrangimentos impostos à história da ternperatura à superficie.
As incertezas associadas aos dados de entrada podem ser de dois üpos: erros teóricos e
erros instnrmentais. Quanto aos primeiros podernos considerar o facto de se admitir que só luâ
transferência de calor por condução a uma dimensão. Isto origina um msdelo muito
simptificado da reatidade jâ que não inc-lui fastores tais como variações laterais nas
propriedades térmicas e na topografia do terreno, oscilações da temperatura à superficie,
presença de fluxo de água zuperficial etc.
Os erros instrumentais incluem as imprecisões associadas às medições da temperatura e
da profundidade bem assim como as determinações da condutividade térmica e da produção do
calor; são dependentes da precisão dos aparelhos de medida e da amostragem para realizar as
determinações laboratoriais.
Uma das dificuldades práticas em úilizar os valores da ternperatura registados ao longo
dos furos, é que estes So üdos de 10 em l0 m sendo necesúrio esperaÍ alguns minutos antes
de registar o valor da teÍnperatura para que se atinja o equilíbrio térmico; por outro lado, é
dificil determinar se hrâ efeitos pe'rturbadores durante as medições da ternperatura.
Relativarnenrte aos constrangimentos impostos (dewio padrão, o, g factor de correlação
tempora! 6), os seus valores vão depender de vários fastores. Se os dados de entrada não são
influenciados por efeitos perturbadores e se o procedimento numérico associado ao metodo de
inversão não provoca a introdução de erros ocasionais entiio pode-se atribuir um valor elevado
ao desvio padrão (o) a priori sem provocar instúiüdade na estimaüva da história da
temperatura à zuperficie (Shen and Bech 1992).
O factor de correlação terrporal (r) vai fazer adiscriminação entre as componentes de
longo período da história da terrperatura à superffcie das componentes de pequeno período. Se
for atribuído um valor pequeno ao G â componente transiente da terrperatura à superficie de
longo período é incorporada tra componente estacionária da temperatura à nrperficie; ern
142
contrapaf,tidq se lhe for atribúdo um valor elevado a componente transiente da temperatura à
superficie de pequeno período é suprimida (Shen and Beck, 1992).
Os valores adoptados poÍ Shen e Beck (1991) que melhor reproduzem os
acontecimentos climáticos passados são um desvio padrão igual a 2 K e um factor de
correlação temporal igual a 200 anos. Estes foram os valores utilizados neste trúalho.
Os valores a priori do desüo padrão, do factor de correlação te,mporal e das incertezas
associadas aos dados de entradq têrr um significado relativo no método de inversão adoptado,
porque se eles forem alterados por um factor comum, estes mesnos valores a posteriori vêm
alterados pelo mesmo factor.
fuialisando a estimativa da reconstrüção da história da temperatura à superficie em
conjunto paÍa os cinco furos deste estudo (ver Fig. 4.1 e 4.2) venfrca-se que os furos
Alperchina l, Rocha Crande, e Sf Aleixo revelam uma ligeira te,ndência de aquecimento; o
furo de Fonte Ivíaço revela uma ligúa tend&rcia de arrefecimento e o firo Alperchina 2 (Fig.
4.2) revelaum comportamento sem neúuma tendência em partiorlar.
Os furos que rwelam um auÍnento na teÍnpe,ratura média anual estão localizados no
Alentejo. A cobertura vegetal da área onde eles estão localizados é tipicamente mediterrânica e
predomina a agricultura em regime extensivo e o pousio é uma pránca corrente, conduzindo a
um conseque,nte,mente aumento daterrperatura média anual no solo.
O furo de Foúe Maço tem algumas carasterísticas peorliares: é o furo mais afastado
dos ouüos e a estrutura geológlca da zona é diferente da dos outros furos; no entanto, o valor
da condutiüdade térmicaapriori foi o mesmo gue foi atribúdo aos outros furos. Atopografia
daznnaé bastante diferente da topografia dos outros furos o que deverá ter reflexos na história
da temperafira à zuperficie. Apesar da topografia ser mais ac€ntuada que nos outros quatÍo




















































































































Nesta região predominam as sulturas intensivas e, como tal, não há zonas de pousio.
Por outro lado, estaregião é mais arbofizadaque a dos outros furos, g consequentementg é de
seperaÍ que a ternperatura média anual do solo seja menor.
Relativamente ao furo Alperchina 2 a reconstrução da história da temperatura à
superficie te,m um cornportamento onde não se revela nentnrma tendência e,m particular. Este
comportamento não deve de ser deüdo a nma variação do sinal climático, já que ele está muito
próximo do Alperchina I onde esse comportamento não foi detectado. As possiveis causa§
deste comportamento são: alteração do regime agncolç variações não quantificadas na
conduüüdade térmica ao longo do furo, a exploração de aquíferos srperficiais provocando um
abaixamento do nível piezoméfico e alterando o perfil T(z). Outra possível explicação paÍa o
comportamento do Alperchina 2 aÂvémdo firo ser pouoo profundo (125 m) reduzindo o poder
de resolução associado ao método de inversão e podendo provocar instabilidade na estimativa
da reconstnrção da história da temperatura à strperficie.
Pelas razões atrás referidas a convergência para este furo só foi atingida ao fim de l0
ite,rações, enquanto paÍa os outros furos era atingida ao fim de seis ou sste.
Comparando as Figs. 4.1 e 4.2 pode verificar-se que quando o rmlor da incerteza
associada à condutiüdade aumenta é mais Écil visualizar a tendência de aquecimento revelada
pelos três firos atrás referidos. Quando se diminui o valor associado a esta grandeza tende a
ob,ter-se uma estimativa da históÍia da temperatura à srperficie mais pormenorizada. Só que
esta IITS pode não ser a que melhor reproduz a variagão da temperaürra à superficie ao longo
do ternpo, porque uma incerteza pequena é sinónimo de que o valor do parâmetro que lhe está
associado é bem coúecido, o que na realidade não acontece.
Nas Figs 4.1 e 4.2 pode ve,r-se ainda uma sorta curva que nos dá o valor da ternperatura
média anual do ar (TMAA) medida na estação meteorológica de Lisboa no período que vai
desde 1856 até 1994. Vedfica-se que há uma te,nd&rcia pura a temperatura média anual do ar
aumentar; sendo aproximadamente 0,6 Iíseculo (Leite and Peixoto, 1996). Porém, esta
tend&rcia de aumento de ternperatura é menos acentuada que o aumento verificado na
reconstrução da IITS em alguns dos cinco furos considerados.
Contudo, é de salientaÍ que os furos não estão localizados na zrirta de Lisboa pelo que a
comparação tem de ser feita de forma prudente paÍa que não se retiÍem ilações erradas. Mas,
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por outro lado, a distância eÍnúe a estação meteorológica e o local onde estão o§ furos não é
muito grande (da ordem da centena deKm) pelo que não deverá haver uma discrepância múto
grande €ntre as respectivas varia@es climáticas entre essas regiões.
Outro dos dados de saída do programa são os valores da condutividade térmica ao
longo do furo. Estes valores podem ter uma dupla finalidade: por um lado vê-se qual o perfil
litológico que melhor se adapta ao perfil T(z) do furo. Por outro, permitem aferir o metodo de
inversão, já que os valores da condutividade térmica deverão apresentar valores consistentes
com as formações geológrcas atravessadas pelos furos.
Pode-se ainda verificar que as incertezas a posterioi são menores do que as incertezas
a priori (excepto no furo Alperchina 2), sendo isto um indicador que o mAodo de inversão
adoptado foi aplicado com sucesso aos dados (Bech 1992).
Pode-se afirmar que a temperatura no solo é fortemente dependente do tipo de
nrperficie que se considera (topografi4 tipo e distribuição das forrrações rochosas, vegetação,
regime de precipitação, a proximidade de l4gos). Assino, o problema da inversão dos perfis T(z)
é muito complexo e uma aplicação mais refinada das téc,nicas geotérrricas paÍa estudos
climáticos pode grandemente beneficiar da discussão multidisciplinar com outros especialistas
noutros campos ligados à olimatologia. Uma melhor compreensão da relação entre a
tempeÍatura do solo e do ar é necessária, assim como do efeito do tipo de vegetação, do papel
da precipitação, da waporação e da ciroulação de águas zubterrâneas nos estudos climiâücos
regionais utilizando dados geotérmicos.
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